Balance superficial de masas en el Orógeno Bético-Rifeño durante el Neógeno. Relaciones con la evolución tectónica y los movimientos verticales by Iribarren González, Leire

Consejo Superior de Investigaciones Científicas (CSIC)
Institut de Ciències de la Terra “Jaume Almera”
Departament d’Estructura i Dinàmica de la Terra
Universitat de Barcelona
Departament de Geodinàmica i Geofísica
Programa de doctorat Ciències de la Terra. Bienni 2002-2004
BALANCE SUPERFICIAL DE MASAS EN EL 
ORÓGENO BÉTICO-RIFEÑO DURANTE EL NEÓGENO. 
RELACIONES CON LA EVOLUCIÓN TECTÓNICA Y 
LOS MOVIMIENTOS VERTICALES
Memoria presentada por Leire Iribarren González para optar al grado de 
Doctora en Cienc ias Geológicas.
Directores:
Manel Fernàndez Ortiga Jaume Vergés Masip
Tutor:
Francesc Sàbat Montserrat
Barcelona, Mayo 2007

Agradecimientos 
Este trabajo de investigación no habría sido posible sin el apoyo y la 
colaboración de algunas personas e instituciones a las que deseo mostrar mi 
agradecimiento. 
En primer lugar quiero agradecer a los directores de este trabajo, Manel 
Fernàndez y Jaume Vergés, por brindarme la oportunidad de participar en su 
proyecto científico, por su paciencia y por los conocimientos transmitidos a lo 
largo de estos años. 
Nevio Zitellini me ofreció la posibilidad de participar en la campaña de 
adquisición sísmica Voltaire a bordo del buque Urania, abriéndome así una 
puerta al mundo de la geología marina. Debo agradecerle además su 
hospitalidad y el material facilitado durante la enriquecedora estancia en el 
Instituto ISMAR (CNR) en Bolonia. Las discusiones mantenidas a lo largo de esta 
estancia con Nevio Zitellini, Marzia Rovere y Luigi Torelli, me reportaron los 
conocimientos necesarios para comprender la estructura del Golfo de Cádiz. A 
Marzia he de agradecer especialmente toda la ayuda técnica y logística 
prestada que hicieron mi estancia más fácil. Además, los momentos 
compartidos durante la campaña, de los que guardo un grato recuerdo, 
desembocaron en una buena amistad. 
Quiero manifestar mi gratitud a Menchu Comas y Juan Ignacio Soto por 
facilitarme una estancia en la Universidad de Granada, por el tiempo que me 
dedicaron y por compartir conmigo sus amplios conocimientos sobre la región 
de estudio, lo cual ha contribuido al enriquecimiento de esta memoria. 
Asimismo, agradezco enormemente a Guillermo Booth-Rea y a Vicente Pérez 
por invitarme al campo, que además de constituir una buena ocasión para 
conocer la región, me permitió indagar en la tectónica reciente de la Cuenca 
de Granada. A los becarios del Departamento de Geodinámica de la 
Universidad de Granada y en especial a Fermín Fernández agradezco su 
compañerismo y el entusiasmo transmitido. 
Miguel Garcés me proporcionó una muy útil bibliografía y me transmitió 
además los primeros conocimientos sobre las cuencas sedimentarias de la 
Cordillera Bética. Quiero agradecer también a Jürgen Thurow y a la University 
College of London, por invitarme a participar en la salida de campo que 
realizaron con los alumnos de geología en abril del 2005. 
A todos los precarios, postdocs y técnicos con los que he convivido tantas 
horas en el Almera: Javier, Mario, Oriol, David, Manu, Bgaite, Flecha, Imma, 
Sergio, Eduard, Ona, Adelina, Antonio, Ivone, Daniel, Marta, Juan Carlos,…, les 
agradezco enormemente su compañerismo, consejos, apoyo técnico y moral, 
sin olvidar las agradables veladas extraescolares que hemos disfrutado juntos. 
Javier y Daniel han contribuido además en mejorar mis conocimientos sobre la 
física de la tierra y en concreto sobre la dinámica litosférica de la región, al igual 
que Eduard y Manu lo han hecho en torno a la geología estructural. Quiero 
aprovechar estas líneas para mencionar a Alexis y María, porque a pesar de no 
vernos tan a menudo como me hubiese gustado, han sido unos excelentes 
compañeros a los que siempre he sentido cerca. 
Como en todo proyecto emprendido, en esta etapa que ha ocupado la 
elaboración de la tesis, el cariño y el apoyo de las personas que me rodean ha 
sido el motor fundamental que me ha permitido continuar hasta el final. He de 
agradecer por ello a todos mis amigos, por los buenos momentos compartidos y 
por la amistad incondicional que me brindan. Iruñako lagunentzat bi lerro 
botatzeko beharrean sentitzen naiz, zuen laguntasuna ta maitasuna honeraino 
irixten bait zait, hain urruti egon ezik. A mis padres, les debo todo, porque sin su 
ánimo, apoyo y confianza depositada en mí, jamás podría haber realizado este 
proyecto. Debo agradecerles también el haberme enseñado a admirar las 
montañas y tantas otras cosas. A mi hermana Edurne, por permanecer siempre 
a mi lado, por sus imprescindibles consejos y por enseñarme a mirar hacia 
delante. 
Mis más sinceros agradecimientos. 
La financiación de este trabajo está ligada al proyecto nacional REN2001-
3868-C03-02 del Ministerio de Educación y Ciencia, cuyo investigador principal 
era Manel Fernàndez y fue sufragado a través de la beca FPI con referencia FP-
2001-2830. 
Resumen
La evolución del relieve en los orógenos, resulta de la interacción entre 
los procesos tectónicos y los procesos de erosión / sedimentación que 
desmantelan la superficie topográfica y rellenan las depresiones hasta alcanzar un 
equilibrio. La cuantificación de los procesos de erosión y sedimentación en áreas 
con deformación activa, constituye una valiosa herramienta para la comprensión 
de los procesos que participan en la formación del relieve. Concretamente el 
estudio del flujo sedimentario y de su evolución a lo largo del tiempo, permite en 
ocasiones reconocer los cambios en la evolución tectónica y acotar los procesos 
que generan dichos cambios.  
El objetivo del trabajo que se presenta en esta Memoria consiste en 
cuantificar los volúmenes sedimentarios de las cuencas que reciben sedimentos 
de las Béticas y el Rif durante el Neógeno, para poder obtener tasas de erosión y 
sedimentación, y relacionarlas con un marco regional de evolución tectónica y 
topográfica. El trabajo se ha estructurado en tres partes. 
En la primera parte de la Memoria se describen en primer lugar los 
principales aspectos en la estructura tectónica y estratigrafía de las cuencas 
sedimentarias donde se ha realizado el cálculo de volumen sedimentario, a partir 
de una recopilación de la amplia bibliografía existente al respecto. A 
continuación se explican para cada caso, los datos disponibles, la metodología 
empleada en el cálculo y los resultados obtenidos en cuanto a volúmenes 
sedimentarios. La distribución de los sedimentos en todas estas cuencas está 
determinada por la evolución tectónica. La Cuenca de Alborán registra el mayor 
volumen sedimentario (44% del total), condicionada por la formación de grabens 
y semigrabens durante la primera etapa extensiva (desde aproximadamente 21 Ma 
hasta 9 Ma) y por el aumento del área de recepción en una segunda etapa 
compresiva (desde los 9 Ma hasta la actualidad). El Margen Atlántico recibe 
alrededor del 38% de los productos sedimentarios procedentes del orógeno 
Bético-Rifeño, mientras que las cuencas de antepaís representan un 13,4% y las 
cuencas intramontañosas tan sólo un 4,6% del volumen sedimentario total. La 
morfología de los depocentros de todas las cuencas estudiadas reproduce las 
direcciones de los principales accidentes tectónicos. 
En la segunda parte de la Memoria se realiza un estudio estructural del 
Golfo de Cádiz mediante interpretación sísmica y una síntesis de datos 
estructurales previos, que proporcionan un marco tectónico completo para todo el 
orógeno. Una de las características más llamativas de esta región es la presencia 
del cuerpo sísmicamente caótico, que se divide en este trabajo en un dominio 
tectónico y otro gravitacional. El dominio tectónico se ha denominado Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz y representa la prolongación en mar de las 
unidades caóticas que rellenan las cuencas de antepaís. Se ha interpretado como 
la unidad imbricada más externa del orógeno Bético-Rifeño que se emplaza hacia 
el O entre el Mioceno inferior y el Tortoniense (aproximadamente 8 Ma) y 
deforma una sucesión de rocas sedimentarias del Mesozoico al Mioceno superior, 
donde las evaporitas del Triásico son abundantes. La parte gravitacional se 
interpreta como el producto de una sucesión de episodios de deslizamientos 
masivos submarinos que resultan en la acumulación de 23.000 km3 de material 
deslizado.
En la última parte del trabajo, se calculan en primer lugar las tasas de 
sedimentación y la contribución sedimentaria en cada cuenca por intervalos de 
tiempo. La comparación de las tasas obtenidas con los mapas de evolución 
paleogeográfica permite, por un lado, estimar la cantidad de sedimentos del 
Mioceno inferior y medio que no se han preservado en el registro, y por otro, 
obtener las tasas de erosión regionales. Además se realiza el estudio de los 
movimientos verticales tardi-orogénicos, que indican que el levantamiento y 
emersión de las regiones internas del orógeno se produce con posterioridad al 
Tortoniense superior por un mecanismo de plegamiento. Los levantamientos 
mayores se registran durante el Mioceno superior, coincidiendo con un aumento 
en las tasas de erosión y en las contribuciones sedimentarias. Entre el Plioceno y 
el Cuaternario tiene lugar un significativo incremento de la sedimentación en el 
Margen Atlántico que va acompañado sin embargo, de una disminución en las 
tasas de erosión en el área fuente de esta cuenca. Este aumento en los aportes de 
sedimentos, que convierten al Golfo de Cádiz en la principal cuenca receptora de 
sedimentos durante este periodo, responde al aumento paulatino del área de 
topografía subaérea que conlleva un mayor desarrollo de las redes de drenaje que 
desaguan en la vertiente Atlántica. 
El análisis conjunto de la evolución de los procesos de erosión y 
sedimentación y de los principales eventos tectónicos, pone de manifiesto la 
existencia de dos procesos tectónicos sobrepuestos en la evolución del orógeno 
Bético-Rifeño. El primero responde a la lenta convergencia entre las placas 
Ibérica y Africana, activo desde el Cretácico superior hasta la actualidad. El 
segundo da lugar a una rápida imbricación de las Unidades Flysch, Externas y 
Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, además de la extensión en el Dominio 
Cortical de Alborán. Este segundo proceso es activo entre el Mioceno inferior y 
el Tortoniense (8-9 Ma). Una vez este proceso queda bloqueado, la convergencia 
de placas causa levantamientos post-tortonienses mediante el plegamiento de la 
corteza superior. Además, el acortamiento debido a la convergencia de placas es 
capaz de generar el espesor cortical actual de las Béticas Internas, a partir de una 
corteza previa irregular de alrededor de 24-25 km.
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1. INTRODUCCIÓN 
La evolución morfotectónica en áreas con deformación activa es el 
resultado de la interacción entre procesos geodinámicos a escala litosférica y 
procesos superficiales. Los procesos geodinámicos a escala litosférica generan 
movimientos tectónicos y movimientos verticales de origen isostático que dan 
lugar al levantamiento y subsidencia de distintas zonas dentro del área activa. 
Estos desplazamientos en superficie desencadenan procesos de erosión y 
sedimentación que tienden a desmantelar los relieves generados hasta alcanzar un 
equilibrio. Los procesos superficiales de erosión y sedimentación, que a su vez 
dependen de otros factores como la climatología y la erodabilidad, también 
condicionan los movimientos tectónicos así como los isostáticos de manera que 
modifican el balance de masas, lo cual determina la distribución de cargas.  
La cuantificación de cada uno de estos procesos ha adquirido gran interés 
en las tres últimas décadas y es de gran importancia para comprender la 
formación y evolución de los orógenos. El cálculo del balance de masas y el flujo 
de material en los orógenos ayudan a reconstruir la evolución tectónica a escala 
cortical y a establecer los factores que controlan la evolución del relieve. Existen 
numerosos trabajos en este sentido que se desarrollan con el fin de determinar la 
evolución geodinámica en la formación de un orógeno (England, 1981; 
Guillaume y Guillaume, 1984; Molnar et al., 1993, Schlunegger et al., 1999; 
Jiménez-Munt et al., 2005, entre otros), la evolución de cuencas particulares 
(García-Castellanos et al., 2002; García-Castellanos et al., 2003), o la 
contribución de los factores climáticos en los procesos tectónicos de formación 
de una cordillera (e.g. Molnar y England, 1990;  Kuhlemann et al., 2001; García-
Castellanos, 2006). 
El método del balance de sedimentos (e.g. Einsele y Hinderer, 1998) es 
uno de los métodos utilizados para cuantificar las tasas de erosión geomórfica y 
sedimentación ocurridas durante la formación de un relieve. La cuantificación de 
estas tasas junto a su distribución temporal y espacial permiten contrastar los 
modelos estructurales y cinemáticos previos, y contribuyen a la reconstrucción de 
la evolución tectónica de un orógeno (e.g. Kuhlemann et al., 2001).  
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La Cordillera Bética y el Rif, objeto de esta tesis, forman un orógeno que 
se sitúa sobre el límite de placas Euroasiática y Africana en la zona de transición 
entre el Atlántico y el Mediterráneo. La estructura a escala cortical y litosférica, 
así como la evolución geodinámica, son todavía hoy objeto de debate como 
consecuencia de su compleja evolución durante la orogenia Alpina a lo largo del 
Cenozoico. Las reconstrucciones cinemáticas muestran que esta región 
evoluciona en un contexto de convergencia de placas desde el Cretácico superior, 
con aproximadamente 200 km de acortamiento N-S entre el Oligoceno y el 
Tortoniense, seguidos de 50 km de convergencia NO-SE desde el Tortoniense 
hasta la actualidad (Dewey et al., 1989; Srivastava et al., 1990; Roest y 
Srivastava, 1991). 
Las cuencas sedimentarias neógenas peri-Alpinas recogen una valiosa 
información sobre la formación y evolución de estos orógenos. Las Béticas y el 
Rif contienen un particular interés para este tipo de estudios, ya que las cuencas 
sedimentarias neógenas se encuentran ampliamente distribuidas entre las distintas 
sierras y aportan por tanto información sobre los cambios paleogeográficos y 
tectónicos en toda el área de estudio. Además, el Mar de Alborán constituye una 
cuenca interna, relativamente confinada, donde se reciben sedimentos de las 
Béticas y del Rif de manera continua desde el Mioceno inferior hasta la 
actualidad.
1.1 CARACTERÍSTICAS GEOLÓGICAS DE LAS BÉTICAS Y EL RIF 
Unidades tectónicas 
Las Béticas y el Rif se han dividido tradicionalmente en una serie de 
unidades tectónicas que se repiten a ambos lados del mar de Alborán: las Zonas 
Internas, las Zonas Externas, las Unidades Flysch y las cuencas sedimentarias 
neógenas (Fig. 1.1).  
Las Zonas Internas están formadas por los terrenos que constituyen el 
Bloque de Alborán (Andrieux et al., 1971), más recientemente denominado 
Dominio Cortical de Alborán. Se encuentran a S y N del Mar de Alborán y 
forman parte del basamento del mismo. En tierra dan lugar a los relieves más 
elevados, alcanzando más de 3.000 m de altitud en la Cordillera Bética. 
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El Dominio Cortical de Alborán está formado por tres conjuntos de 
unidades metamórficas polifásicas, que de muro a techo son, el Complejo 
Nevado-Filábride, el Complejo Alpujárride y el Complejo Maláguide, además de 
las Unidades Dorsal y Predorsal. 
El Complejo Nevado-Filábride aflora en los núcleos de los domos de las 
Béticas Centrales y Orientales. A su vez se subdivide en dos complejos: el 
inferior (Veleta) con rocas del Devónico al Triásico afectadas por metamorfismo 
de baja presión y temperatura (Puga y Diaz de Federico, 1978; Diaz de Federico 
et al., 1979), y el complejo Mulhacén, con rocas del Paleozoico al Triásico y 
metamorfismo de alta presión y alta temperatura (e.g. De Jong, 1991). 
Fig. 1.1 Mapa tectónico de la Cordillera Bética y el Rif con las distintas unidades 
tectónicas. En el Mar de Alborán se muestran las estructuras del Neógeno (modificado 
de Comas et al., 1999). En el margen Atlántico se muestra la continuación de las 
unidades tectónicas de las Béticas y el Rif en mar. 
El Complejo Alpujárride aflora en las Béticas y en el Rif, donde se conoce 
como Complejo Sébtide. Se trata de varias unidades tectónicas superpuestas con 
gran complejidad estructural, donde se reconoce sin embargo una secuencia 
estratigráfica que se repite en cada una de las unidades tectónicas. La secuencia 
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consta de rocas paleozoicas seguidas de una serie triásica, cuyo grado de 
metamorfismo es alto a muro y disminuye a techo (Egeler y Simon, 1969; Aldaya 
et al., 1979; Akkerman et al., 1980; Vissers, 1981; Kozur et al., 1985). En este 
complejo están intercaladas rocas de manto litosférico subcontinental, conocidas 
como peridotitas de Ronda en las Béticas y de Beni-Bousera en el Rif. 
El Complejo Maláguide es el complejo superior y aflora tanto en las 
Béticas como en el Rif donde recibe el nombre de Complejo Ghomáride. Se trata 
de rocas con edades comprendidas entre el Paleozoico y el Cenozoico. Mientras 
que las rocas paleozoicas registran un metamorfismo de grado bajo atribuido a la 
Orogenia Hercínica (Chalouan y Michard, 1990; Balanyá, 1991), el resto de la 
serie mesozoica y cenozoica no presenta metamorfismo (Durand-Delga y 
Foucault, 1968:, Didon et al., 1973; Geel, 1973; Martín-Algarra, 1987).
Por último, las Unidades Dorsal y Predorsal están compuestas por rocas 
sedimentarias de edades comprendidas entre el Triásico y el Mioceno inferior. 
Las rocas triásicas se depositaron sobre basamento de afinidad Maláguide o 
Alpujárride (Didon et al., 1973; Wildi et al., 1977; Wildi et al., 1981; Chalouan y 
Michard, 2004), por lo que se considera que estas unidades representan los 
paleomárgenes del Dominio Cortical de Alborán. 
Las Zonas Externas comprenden los cinturones de cabalgamientos 
exteriores de las cordilleras, compuestos por rocas sedimentarias que abarcan 
desde el Triásico hasta el Mioceno inferior. Se trata de los paleomárgenes pasivos 
Ibérico y Africano, que durante el Mioceno fueron plegados y transportados por 
el empuje del Dominio Cortical de Alborán. Tanto en las Béticas como en el Rif, 
las Zonas Externas se dividen en varios dominios. El Prebético y PreRif 
constituyen las unidades más exteriores y comprenden facies continentales o 
marinas poco profundas. El Subbético y el MesoRif e IntraRif presentan facies de 
plataforma y pelágicas (e. g. García-Hernández et al., 1980).
Las Unidades Flysch se sitúan mayoritariamente en la parte más 
occidental de ambas cadenas y entre las Zonas Internas y Externas. Se trata de 
diversas unidades tectónicas plegadas que cabalgan unas sobre otras, compuestas 
por secuencias turbidíticas de edades comprendidas entre el Cretácico inferior y 
el Mioceno inferior (Crespo-Blanc y Luján, 2002).
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Las cuencas sedimentarias neógenas, objeto de este estudio, incluyen las 
cuencas marinas del Mar de Alborán, las cuencas de antepaís de Guadalquivir en 
las Béticas y Rharb en el Rif, así como su prolongación hacia el Atlántico (Golfo 
de Cádiz y NO Africano), y las cuencas intramontañosas que ocupan las 
depresiones entre las distintas sierras. 
Antepaís
El antepaís en ambas cordilleras lo representa el Paleozoico de los 
Macizos Hercínicos y la cobertera mesozoica. El Antepaís Ibérico Hercínico 
comprende de Oeste a Este, la Zona Surportuguesa, Ossa Morena y la Zona 
Centroibérica, todas ellas con una estructura aproximadamente perpendicular a 
las Béticas. En el extremo más oriental, las Zonas Externas Béticas cabalgan 
sobre la Cadena Ibérica.
La Meseta Marroquí está compuesta por las rocas paleozoicas de la 
Cadena Varisca, cuyos anticlinales presentan ejes de dirección NE-SO. Hacia el 
Este las rocas mesozoicas recubren esta estructura de forma tabular en el Plateau 
Argelino, mientras que en el Atlas se encuentran plegadas por la orogenia Alpina, 
donde la orientación de la estructura es NE-SO. 
Volcanismo Neógeno 
Las rocas volcánicas más antiguas se han datado entre los 22 y 23 Ma 
(Torres-Roldán et al., 1986) y se trata de un conjunto de diques basálticos 
emplazados en rocas del Maláguide y el Alpujárride en la parte más occidental de 
las Béticas. A continuación se producen varios episodios volcánicos de 
composición calcoalcalina. En las Béticas la actividad de este tipo queda 
restringida a la zona de Cabo de Gata y tiene lugar entre los 15 y los 7 Ma. La isla 
de Alborán corresponde a un edificio volcánico datado entre los 18 y 7 Ma 
mientras que en el Rif este volcanismo abarca entre 13 y 8 Ma y se encuentra más 
extendido (Bellon et al., 1981; Hernández et al., 1987). 
A continuación, entre los 8 y 5 Ma en Béticas y los 9 y 4 Ma en el Norte 
de África, se produce un volcanismo potásico variado (de shoshonítico a 
lamproítico). Por último, se encuentran lavas de basaltos alcalinos del Plio-
Cuaternario en la zona de Cartagena en las Béticas y del Mesiniense al 
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Cuaternario al Este del Rif, en el Medio Atlas y en la Cordillera del Tell (e.g. 
Duggen et al., 2005). 
Estructura tectónica 
En general, las Zonas Externas de las Béticas y el Rif se encuentran 
deformadas según una tectónica de cabalgamientos, a favor de las rocas triásicas 
como nivel de despegue. Sólo en las zonas más orientales del cinturón del Rif, 
algunos autores consideran que el basamento se encuentra implícito en los 
cabalgamientos (Andrieux et al., 1971; Michard et al., 1992; Elazzab et al., 
1997).
En las regiones más exteriores de ambas cordilleras, los cabalgamientos 
vergen hacia el antepaís. Por tanto la vergencia es hacia el NO en Béticas, hacia 
el Oeste en el estrecho de Gibraltar y hacia el SO y S en el Rif. Este cambio en la 
dirección de las estructuras da lugar a una forma arqueada, que ha llevado a 
algunos autores a denominar Arco de Gibraltar al orógeno formado por las 
Béticas y el Rif. En el contacto con las Zonas Internas de las Béticas, los 
cabalgamientos cambian de vergencia y forman retrocabalgamientos sobre las 
Zonas Internas (Fig. 1.1) (Banks y Warburton, 1991; Azañón et al., 2002, entre 
otros).
La colisión del Dominio Cortical de Alborán con las placas Ibérica y 
Africana comenzó en el Burdigaliense (Hermes, 1985; Sanz de Galdeano y Vera, 
1992; Vera, 2001), y provocó el desmantelamiento y plegamiento de los 
paleomárgenes que dieron lugar a las Zonas Externas.  
Los estudios paleomagnéticos muestran rotaciones del eje vertical a favor 
de las agujas del reloj de unos 130º en las Zonas Externas de las Béticas, 
posteriores al Oligoceno (Osete et al., 1988; Osete et al., 1989; Platzman, 1992; 
Allerton et al., 1993; Platt y Walter, 1995; Krijgsman y Garcés, 2004) y contra las 
agujas del reloj hasta aproximadamente 100º en el Rif (Platzman, 1992).  
Las Zonas Internas o Dominio Cortical de Alborán están compuestas por 
complejos metamórficos superpuestos por cabalgamientos, que han sido 
posteriormente exhumados por una intensa actividad extensional. Se han 
interpretado como parte de un anterior orógeno alpino, formado entre el Cretácico 
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superior y el Paleógeno, que fue fragmentado y dispersado durante el Mioceno 
(Álvarez et al., 1974; Bouillin et al., 1986; Azañón et al., 2002; Platt et al., 2003).
La extensión en el Dominio Cortical de Alborán fue contemporánea a la 
compresión que se produjo en las Zonas Externas (Frizon de Lamotte et al., 1989; 
García-Dueñas y Martínez-Martínez, 1988; Platt y Vissers, 1989; Banks y 
Warburton, 1991). Esta extensión dio lugar a la formación del Mar de Alborán, 
cuyo basamento lo forman rocas del Dominio Cortical de Alborán además de 
rocas volcánicas (Comas et al., 1992; García-Dueñas et al., 1992; Comas et al., 
1993; Platt et al., 1996; Platt et al., 1998; Soto y Platt, 1999; Comas et al., 1999).  
Tanto en tierra como en el Mar de Alborán se han distinguido dos eventos 
extensionales principales, que a menudo reactivan los cabalgamientos previos 
(García-Dueñas et al., 1992; Comas et al., 1999; Augier et al., 2005). La primera 
fase extensional se produce durante el Burdigaliense-Languiense, con una 
dirección de extensión aproximada N-S y afecta a las rocas del Complejo 
Alpujárride (Crespo-Blanc et al., 1994; Crespo-Blanc, 1995). La dirección y 
tiempo de actuación de esta fase es compatible con la apertura de la Cuenca 
Argelina (Augier et al., 2005). La segunda fase da lugar a un conjunto de fallas de 
bajo ángulo, que coinciden principalmente con el contacto Alpujárride/Nevado-
Filábride (García-Dueñas et al., 1992; Martínez-Martínez y Azañón, 2002), 
denominado Despegue de los Filabres, además de despegues menores en las 
unidades del Nevado-Filábride. Estos despegues actuaron durante el 
Serravaliense superior - Tortoniense inferior e indican un sentido de 
desplazamiento del bloque de techo hacia el SO, como consecuencia de una 
extensión NE-SO. 
La deformación en el Dominio Cortical de Alborán, muestra una última 
fase de compresión desde el Tortoniense hasta la actualidad. Esta fase contractiva 
genera pliegues de dirección aproximada E-O, algunos de amplitud kilométrica, 
como los que forman los domos de las grandes sierras de las Béticas (Weijermars 
et al., 1985; Comas et al., 1992; Watts et al., 1993; Martínez-Martínez y Azañón, 
1997; Comas et al., 1999). 
Estructura cortical y litosférica  
Los experimentos de sísmica de refracción y reflexión realizados en la 
zona, además de la combinación de distintos observables geofísicos, han 
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permitido determinar el grosor cortical y litosférico (Banda y Ansorge, 1980; 
Banda et al., 1993; Fernández et al., 1998; Torne et al., 2000; González-
Fernández et al., 2001; Fullea et al., 2007). Según estos autores, la corteza bajo 
las Béticas oscila entre los 38 km bajo Sierra Nevada y los 31 km de profundidad 
bajo el estrecho de Gibraltar, aumentando nuevamente hacia el Rif hasta alcanzar 
los 35 km. En el Mar de Alborán, donde la corteza continúa siendo continental, 
los espesores van desde 25 km en los márgenes hasta 15-20 km en el centro de la 
cuenca. Hacia el Este, la corteza sufre un paulatino adelgazamiento hasta alcanzar 
valores inferiores a 12 km en la zona de transición al dominio oceánico de la 
cuenca sud-Balear. 
La base de la litosfera, se encuentra a una profundidad menor de 45 km en 
la zona más oriental de Alborán y alcanza los 140 km bajo el estrecho de 
Gibraltar (Torne et al., 2000). Los trabajos de tomografía sísmica de Blanco y 
Spakman (1993) y Calvert et al. (2000), muestran además un cuerpo de alta 
velocidad situado entre los 200 y los 650 km de profundidad. 
Modelos geodinámicos existentes 
Los primeros trabajos sobre la evolución geodinámica del orógeno Bético-
Rifeño, proponían la existencia de una microplaca de Alborán o “Bloque de 
Alborán”, que se desplazó de manera rígida hacia el Oeste (Andrieux et al., 1971; 
Olivier, 1984; Sanz de Galdeano, 1990). La parte más occidental generaría el 
arco de Gibraltar por colisión frontal con África e Iberia, mientras que los bordes 
N y S de la microplaca, darían lugar a límites transcurrentes. Sin embargo, 
estudios estructurales posteriores, descartaron que el Dominio de Alborán se 
comportara como una placa rígida. 
Los siguientes modelos se desarrollaron con el fin de explicar la 
existencia de la cuenca de Alborán, de naturaleza extensional, que presenta 
adelgazamiento cortical y una fuerte subsidencia en su parte más occidental, en 
un contexto de colisión continental.
Por un lado se encuentran los modelos en los que se invoca la sustracción 
de una porción de litosfera subcrustal, bien por colapso de una litosfera engrosada 
(Platt y Vissers, 1989; Vissers et al., 1995), o por delaminación litosférica 
(García-Dueñas et al., 1992; Morley, 1992; Docherty y Banda, 1995; Seber et al., 
1996).
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Según estos modelos, en primer lugar se produciría el engrosamiento de 
corteza y litosfera como consecuencia de la colisión entre litosferas continentales, 
lo que daría lugar al apilamiento de unidades en el Dominio Cortical de Alborán.
En el caso del colapso gravitacional, la astenosfera asimila la litosfera 
inestable que se desprende y tiende a ocupar el hueco dejado por esta. La 
sustitución por material más caliente causa el abombamiento, la extensión en la 
zona de Alborán y posterior colapso orogénico (Platt y Vissers, 1989). Cuando 
los esfuerzos verticales del colapso de la zona elevada superan los esfuerzos 
horizontales debidos a la convergencia de placas, se genera una fuerza capaz de 
empujar los cabalgamientos radialmente (England y Houseman, 1988).  
Las críticas a este modelo se refieren a la naturaleza radial de los 
desplazamientos que se generarían, ya que en el orógeno Bético-Rifeño se 
observa una estructura en forma de arco, que se ha relacionado con un 
desplazamiento hacia el Oeste del Dominio Cortical de Alborán de al menos 200 
km (Aldaya et al., 1984; Balanyá y García-Dueñas, 1987; Bakker et al., 1989; De 
Jong, 1991; García-Dueñas et al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994; Docherty y 
Banda, 1995; Platt et al., 2003). 
 Según el modelo de delaminación litosférica, a través de una inestabilidad 
térmica en una litosfera engrosada, la astenosfera alcanza el límite corteza-manto, 
dando lugar a la separación y asimilación de la litosfera inmediatamente por 
debajo de la Moho. Esto provocaría que el manto litosférico fuera retrayéndose a 
medida que la astenosfera se introduce entre corteza y manto (Morley, 1992; 
García-Dueñas et al., 1992; Docherty y Banda, 1992; Seber et al., 1996; Calvert 
et al., 2000).
Otros modelos consideran que la subducción es el mecanismo responsable 
de la forma arqueada de las Béticas y el Rif, así como de la presencia del Mar de 
Alborán que asemejan a una cuenca de tipo back-arc. El cuerpo de alta velocidad 
que se observa en las imágenes tomográficas, mostraría la lámina que subduce.  
En cuanto a los modelos de subducción existe también la discusión sobre 
la naturaleza de la litosfera que subduce. Para algunos autores entre la Placa 
Ibérica y la Africana se produjo corteza oceánica, que comenzó a subducir, por 
debajo de la Placa Ibérica, al comenzar la convergencia de placas. En este caso la 
subducción se produciría hacia el Norte (De Jong, 1991; Zeck et al., 1992; Blanco 
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y Spakman, 1993). Zeck (1997) sugirió que en el Mioceno inferior la lámina que 
estaba subduciendo se desprendió. No obstante, las reconstrucciones de placas 
muestran una separación máxima entre ambas placas de alrededor de 200 km 
(Dercourt et al., 1986), que puede haber sido insuficiente para generar una lámina 
de 450-500 km, que es la longitud del cuerpo de alta velocidad que muestran las 
imágenes de tomografía. 
Otros autores (Royden, 1993; Lonergan y White, 1997) consideran que se 
trata del antiguo frente de subducción del Tethys situado al Este, que comenzó a 
retroceder y se dividió en dos frentes. Uno retrocede en dirección SE y genera el 
arco de Calabria, mientras que el otro choca con Iberia y África dando lugar a las 
Béticas y el Rif, con la cuenca de back-arc situada en Alborán. En este caso la 
subducción se produciría hacia el Este. 
Por último, Gutscher et al. (2002), basándose en el estudio de perfiles de 
sísmica de reflexión en el margen Atlántico del Arco de Gibraltar, proponen que 
la subducción continúa siendo activa y se produce hacia el Este. 
1.2 OBJETIVOS 
Los sedimentos neógenos y cuaternarios que se encuentran ampliamente 
distribuidos en la Cordillera Bética y el Rif, son contemporáneos a la formación 
del orógeno y registran la evolución del mismo. Cada uno de los modelos 
geodinámicos propuestos para las Béticas y el Rif tiene implicaciones distintas en 
cuanto a cantidad y dirección en los desplazamientos verticales y horizontales del 
Dominio Cortical de Alborán y su evolución temporal. Asimismo, los distintos 
modelos predicen situaciones diferentes en cuanto a la formación y evolución de 
las cuencas sedimentarias y generación del relieve. 
El objetivo de este trabajo de investigación consiste en realizar un balance 
de los productos de erosión y sedimentación a partir de los volúmenes 
sedimentarios, y contrastarlo con la evolución tectónica y los movimientos 
verticales. El fin último es el de obtener la evolución morfotectónica del sistema 
Bético-Rifeño durante el Neógeno y contribuir a delimitar los modelos 
geodinámicos compatibles con los resultados obtenidos. 
13
CAPÍTULO 1. Introducción
En base a lo expuesto, los objetivos específicos de este trabajo de 
investigación son los siguientes: 
x Determinar el volumen total de sedimentos terrígenos neógenos y 
cuaternarios de las cuencas asociadas al orógeno Bético-Rifeño 
(Mar de Alborán, Golfo de Cádiz, cuencas de antepaís del 
Guadalquivir y el Rharb y cuencas intramontañosas). 
x Separar los volúmenes totales por intervalos de tiempo. 
x Estudiar específicamente el Golfo de Cádiz a partir de un gran 
número de líneas sísmicas para obtener la estructura tectono-
sedimentaria de este margen.  
x Prolongar las unidades tectónicas de las Béticas y el Rif en el 
Margen Atlántico, e integrar los resultados en un marco regional 
de la evolución tectónica con el que contrastar los resultados de los 
procesos de erosión y sedimentación. 
x Calcular las velocidades de sedimentación y la contribución 
sedimentaria en intervalos de tiempo para cada una de las cuencas. 
x Calcular las tasas de erosión en las superficies emergidas a partir 
del balance de masas y su evolución en el tiempo. 
x Determinar los movimientos verticales durante el Mioceno 
superior y el Plioceno, inferidos de la altura actual de sedimentos 
marinos someros, y las tasas de levantamiento. 
x Reconstruir la evolución morfotectónica durante el Neógeno y el 
Cuaternario en el orógeno Bético-Rifeño, a partir de relacionar la 
evolución tectónica, con la topográfica, y los procesos de erosión y 
sedimentación. 
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1.3 ESTRUCTURA DE LA TESIS 
Esta tesis se ha dividido en cinco capítulos. El primer capítulo está 
dedicado a una introducción general que incluye la situación geológica del área 
de estudio además de los objetivos, mientras que el último está dedicado a las 
conclusiones generales del trabajo de investigación (Fig. 1.2). 
Los tres capítulos centrales presentan los datos, la metodología y los 
resultados del trabajo realizado en cada una de las tres partes en que se estructura 
la tesis, que se divide de la siguiente manera: 
El capítulo 2 se centra en el registro sedimentario de las cuencas neógeno-
cuaternarias del orógeno Bético-Rifeño y muestra los volúmenes sedimentarios 
obtenidos a partir de datos recopilados de la literatura. Este capítulo se ha 
organizado por cuencas, donde se indican las características geológicas generales, 
la metodología utilizada para el cálculo de volumen y los resultados, para cada 
una de ellas. 
En el capítulo 3 se realiza el análisis estructural regional del Margen 
Atlántico del orógeno a partir de la interpretación de perfiles sísmicos. Las 
principales estructuras tectónicas que se observan en tierra se prolongan hacia el 
O con el fin de resolver la estructura de las Béticas y el Rif hacia el Atlántico. 
Este capítulo concluye con una síntesis de los eventos tectónicos principales a 
escala regional ocurridos en el orógeno.
El capítulo 4 trata sobre los procesos generadores del relieve. Para ello se 
calculan en primer lugar las tasas de sedimentación. A continuación se comparan 
estos resultados con las distintas reconstrucciones paleogeográficas existentes en 
la bibliografía. A partir de las áreas emergidas extraídas de las reconstrucciones y 
el balance de masas de los volúmenes sedimentarios, se obtienen las tasas de 
erosión regionales. Estos resultados, junto con las tasas de levantamiento, que se 
calculan a partir del control estratigráfico, permiten definir la evolución del 
relieve durante el Neógeno.
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Fig. 1.2. Esquema de la estructuración de la tesis. 
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2. BALANCE VOLUMÉTRICO DE SEDIMENTOS 
NEÓGENOS Y CUATERNARIOS EN LOS 
MÁRGENES SUDIBÉRICO Y NORTEAFRICANO 
En este capítulo se cuantifican los volúmenes de la totalidad de las 
cuencas sedimentarias que reciben aportes sedimentarios del orógeno formado 
por las Béticas y el Rif. Estas cuencas han ido cambiando de geometría y 
extensión como consecuencia de la tectónica activa que ha ido creando y 
modificando las áreas subsidentes y emergentes a lo largo del Neógeno hasta la 
actualidad. Las cuencas sedimentarias de la zona de estudio comprenden: la 
Cuenca de Alborán, el Margen Atlántico (Golfo de Cádiz y Margen Noroeste 
Africano), las cuencas de antepaís del Guadalquivir y del Rharb, las cuencas 
intramontañosas y las cuencas actualmente destruidas del Mioceno inferior y 
medio de las Béticas y el Rif.  
2.1 LAS CUENCAS SEDIMENTARIAS NEÓGENAS DE LOS 
MÁRGENES SUDIBÉRICO Y NORTEAFRICANO 
Hasta el Burdigaliense (19 Ma aproximadamente) las Zonas Externas 
constituían los paleomárgenes de las placas Ibérica y Magrebí, donde la 
sedimentación se producía en un ambiente marino de somero a profundo (e.g. 
Vera, 2001). La colisión continental de ambos márgenes con el Dominio Cortical 
de Alborán dio lugar a la deformación y estructuración de las Zonas Externas. 
Como consecuencia de esta colisión se generaron relieves incipientes entre los 
que se situaban distintas cuencas, tanto en las Zonas Externas como en el 
Dominio Cortical de Alborán,  desde el Burdigaliense hasta el Serravaliense. En 
las zonas actualmente emergidas, los sedimentos de esta primera etapa están poco 
representados y forman afloramientos dispersos debido a que toda el área se vio 
sometida a fuertes cambios tectónicos durante el Mioceno inferior y medio. 
Posteriormente, se produjo una reorganización que dio lugar a una emersión 
generalizada y erosión de los sedimentos previamente depositados entre el 
Serravaliense superior y el Tortoniense inferior (episodio finiserravaliense según 
Soria (1998)).
Al frente de las Zonas Externas de las Béticas y el Rif, sobre los 
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antepaíses Ibérico y Africano, se sitúan las cuencas de antepaís del Guadalquivir 
y el Rharb respectivamente (Fig. 2.1). Estas cuencas inicialmente formaban 
corredores que comunicaban el Atlántico y el Mediterráneo, hasta el Tortoniense 
en las Béticas y hasta el Mesiniense en el Rif (Sanz de Galdeano y Vera, 1992; 
Krijgsman et al., 1999b). El plegamiento y consiguiente levantamiento de las 
Unidades Prebéticas al E y el levantamiento de las Béticas Centrales hizo que a 
partir del Tortoniense el Guadalquivir redujera su extensión a aproximadamente 
la actual y que paulatinamente la línea de costa fuese retirándose hacia el O. 
Asimismo en el Rif, el levantamiento de la cordillera provocó que el Corredor del 
Rif se cerrara, dando paso a la cuenca de antepaís del Rharb en el O, la cuenca de 
Taza Guercif en el extremo oriental y las cuencas de Ouerrah en la parte central 
que emergieron a lo largo del Mioceno superior. 
Fig. 2.1 Mapa tectónico de la Cordillera Bética y el Rif con las diferentes cuencas 
sedimentarias. En el Mar de Alborán se muestran las estructuras del Neógeno (tomado de 
Comas et al., 1999). En el margen Atlántico se muestra la continuación de las unidades 
tectónicas de las Béticas y el Rif en mar. UGH: unidad gravitacional de Herradura, 
PIGC: Prisma imbricado del Golfo de Cádiz, COA: Cuenca Oeste de Alborán, CSA: 
Cuenca sur de Alborán, CEA: Cuenca Este de Alborán, CSB: Cuenca Sud-Balear, CY: 
Cuenca de Yusuf. 
En el Mioceno superior, las cuencas intramontañosas de las Béticas se 
individualizaron entre las distintas sierras (Fig. 2.1). Igualmente en el Rif se 
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formaron pequeñas cuencas situadas en la costa Mediterránea, limítrofes con el 
Mar de Alborán. Tras una transgresión marina estas cuencas se encontraban 
inicialmente unidas al Mar de Alborán, hasta que fueron emergiendo a partir del 
Tortoniense superior como consecuencia del levantamiento paulatino de toda el 
área.
El Mar de Alborán constituye la cuenca interna del orógeno y presenta 
una evolución tectónica compleja en la que predomina la extensión durante las 
primeras etapas, en el Mioceno inferior y Medio, y la compresión desde el 
Mioceno superior hasta la actualidad (Comas et al., 1992; Bourgois et al., 1992; 
Woodside y Maldonado, 1992). La sedimentación que comienza en el 
Burdigaliense es fundamentalmente marina hasta la actualidad, con algunos 
hiatos y discordancias importantes. El episodio finiserravaliense dio lugar a una 
pronunciada discordancia (Rodríguez-Fernández et al., 1999), mientras que los 
altos del basamento pudieron incluso haber emergido. En el Mesiniense superior 
la formación del relieve en las Béticas y el Rif produjo la emersión de algunas 
cuencas y la conexión entre el Atlántico y el Mediterráneo quedó interrumpida. 
Este importante cambio paleogeográfico conocido como la crisis del Mesiniense 
(e.g. Krigjsman et al., 1999), provocó una importante erosión en algunas zonas 
del Mar de Alborán y una potente serie evaporítica en el centro del Mediterráneo 
(Comas et al., 1992; Chalouan et al., 1997). 
El Golfo de Cádiz y Margen Noroeste Africano comprenden la parte más 
externa y occidental del orógeno y recibe sedimentos de los ríos principales de 
ambas cordilleras. Además, desde el Plioceno, esta cuenca se encuentra 
conectada al Mar de Alborán a través del Estrecho de Gibraltar, que representa un 
importante intercambio de corrientes.  
Otros sedimentos neógenos presentes en el área de estudio están 
constituidos por los sedimentos del Aquitaniense y el Burdigaliense inferior 
implícitos en las Unidades Flysch. Estas unidades están compuestas por turbiditas 
marinas de edades comprendidas entre el Jurásico medio y el Burdigaliense 
inferior. Los estudios sedimentológicos muestran que los aportes detríticos 
durante el Terciario provienen tanto del Dominio Cortical de Alborán, como de 
las arenas del Sahara (Luján, 2003; Frizon de Lamotte et al., 2004). El surco de 
los Flysch, donde se depositaron estas unidades, se obliteró en el Mioceno 
inferior dando lugar a un prisma de acreción. La deformación muestra 
acortamiento en la dirección E-O, que se ha atribuido a la migración del Dominio 
Cortical de Alborán hacia el O. Los sedimentos del Oligoceno y Mioceno inferior 
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según Flinch (1993), corresponden a depósitos sintectónicos del prisma de 
acreción, en lugar de a la sedimentación propia de los surcos. 
2.2 ASPECTOS METODOLÓGICOS Y LIMITACIONES 
Cuantificar el material transferido desde un orógeno a las cuencas 
sedimentarias a través de los procesos superficiales de erosión, transporte y 
sedimentación, plantea numerosas incógnitas que son a menudo difíciles de 
resolver. Las cuencas sedimentarias estudiadas no son sistemas cerrados y por 
tanto una parte del material procedente de la erosión del orógeno Bético-Rifeño 
que ha sido transferido hacia el E en la Cuenca Mediterránea y hacia el Océano 
Atlántico en el caso de la vertiente occidental, no puede ser cuantificado. No 
obstante, un análisis de los datos disponibles de sondeos dentro y fuera de las 
cuencas estudiadas, así como de la bibliografía disponible en lo referente a la 
procedencia de sedimentos, nos muestra que los aportes detríticos de erosión del 
orógeno quedan principalmente confinados en trampas sedimentarias. Es el caso 
de los depocentros en el Mar de Alborán, y de los depósitos contorníticos y 
depocentros cercanos a la costa, en el margen Atlántico, como se detallará más 
adelante. El hecho de que estas cuencas se encuentren situadas entre dos masas 
continentales, unido a la fuerte subsidencia tectónica del Mar de Alborán, hace 
que la mayor parte de los aportes sedimentarios queden atrapados en estas 
cuencas. Se considera que tan sólo una parte del material en suspensión saldría 
del sistema y que éste no debe representar un volumen significativo frente al 
volumen total calculado en las cuencas sedimentarias. 
Otra incertidumbre la representa la imposibilidad de conocer la cantidad 
de erosión por mecanismos de disolución. Sin embargo, estudios previos asumen 
que el volumen de material erosionado por disolución en orógenos activos es 
mucho menor que el que se transporta mecánicamente y que en cualquier caso se 
encuentra dentro del límite de error del cálculo (e.g. Einsele y Hinderer, 1998; 
Burbank y Anderson, 2001). 
Las limitaciones del método para el cálculo de volúmenes sedimentarios 
se refieren además a la ausencia de datos continuos en determinadas zonas, donde 
es necesario extrapolar la información y a posibles incertidumbres en las 
dataciones.
No obstante, debido al carácter regional de este estudio, se considera que a 
pesar de las limitaciones, los resultados presentan un grado de precisión 
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suficiente para los objetivos planteados. Además, estos resultados representan 
una valiosa información en cuanto a que suponen una primera cuantificación de 
los procesos superficiales ocurridos en el orógeno Bético-Rifeño. Los valores 
obtenidos están sujetos a posibles modificaciones a medida que el conocimiento 
estratigráfico de la zona vaya aumentando, pero se mantendrán en cualquier caso 
dentro del mismo orden de magnitud.  
La metodología seguida para el cálculo volumétrico incluye los siguientes 
pasos comunes en todas las cuencas: 
x Recopilación y digitalización de datos. Los datos incluyen perfiles 
de sísmica multicanal, sondeos, cortes geológicos, mapas 
geológicos, mapas de isopacas, etc., y presentan una resolución 
espacial tanto horizontal como vertical muy variable. 
x Cuantificación del volumen sedimentario total en cada una de las 
cuencas, mediante la elaboración de mapas de isopacas o por el 
método de cortes seriados. La metodología que depende de la 
cantidad y el tipo de datos  de partida, se explica con detalle en el 
apartado correspondiente a cada cuenca. 
x División del volumen total en volúmenes parciales por unidad de 
tiempo. 
x Cálculo del volumen rocoso teórico equivalente de los volúmenes 
sedimentarios parciales obtenidos, teniendo en cuenta las 
densidades de las rocas del área fuente y las densidades 
sedimentarias. 
Los tres primeros pasos se detallan en el apartado 2.3 Volúmenes 
sedimentarios, para cada una de las cuencas estudiadas y los cálculos realizados 
en el cuarto paso, se explican en el apartado 2.4 Volúmenes rocosos equivalentes.
2.3 VOLÚMENES SEDIMENTARIOS 
2.3.1.- Mar de Alborán 
2.3.1.1.- Características geológicas de la cuenca
El Mar de Alborán se encuentra situado entre la Cordillera Bética y el Rif, 
limitado al Oeste por el estrecho de Gibraltar. Actualmente existen diversas 
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estructuras que compartimentan el fondo marino. El alto de Alborán, con una 
dirección NE-SO y una elevación que la hace emerger localmente y la falla 
destral de Yusuf, dividen la cuenca sedimentaria de Alborán en tres subcuencas: 
las cuencas del Oeste, Sur y Este (Fig. 2.1). 
El basamento acústico de Alborán está compuesto por corteza continental 
adelgazada del Dominio Cortical de Alborán y por rocas volcánicas (Comas et 
al., 1992; García-Dueñas et al., 1992; Comas et al., 1993; Platt et al., 1996; Platt 
et al., 1998; Soto y Platt, 1999; Comas et al., 1999). Las rocas volcánicas se 
encuentran formando principalmente los altos batimétricos del centro y E de la 
cuenca y corresponden a rocas alcalinas y calcoalcalinas del Mioceno inferior y 
del Serravaliense superior al Tortoniense (Comas et al., 1992). Un volcanismo 
más reciente dio lugar a las lamproitas mesinienses, shoshonitas (4,5-9 Ma) y 
basaltos alcalinos (1,5-6 Ma) que se encuentran extendidas a lo largo de la cuenca 
(Bellon et al., 1983; Hernández et al., 1987; de Larouzière et al., 1988; Montenat 
et al., 1992).
La cuenca de Alborán se formó por extensión de los terrenos previamente 
engrosados del Dominio Cortical de Alborán (Comas et al., 1992; Rodríguez-
Fernández et al., 1999). Se han distinguido dos etapas principales de rifting entre 
el Mioceno inferior y medio que se correlacionan a su vez con niveles de 
despegue observados en las zonas emergidas de las Béticas y el Rif (Galindo-
Zaldívar et al., 1989; García-Dueñas et al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994; 
Chalouan et al., 1995). En el Tortoniense superior cesó la extensión y comenzó 
una etapa contractiva que dio lugar a pliegues y sistemas de fallas direccionales 
activas hasta la actualidad (Comas et al., 1992; Bourgois et al., 1992). 
Los sedimentos que rellenan esta cuenca presentan edades comprendidas 
entre el Aquitaniense superior o Burdigaliense y el Cuaternario. Estos depósitos 
se acumulan preferentemente en la Cuenca Oeste donde superan los 8.000 m de 
espesor (Soto et al., 1996). En la Cuenca Oeste, se produce un fenómeno de 
diapirismo de lodo que se manifiesta en superficie como volcanes de lodo 
(Comas et al., 2003). Los diapiros y los volcanes de lodo se enraízan en los 
primeros sedimentos de relleno de la cuenca que presentan una naturaleza 
subcompactada (Unidades VI y V de Jurado y Comas (1992)) (Sautkin et al., 
2003; Talukder, 2003). El importante desarrollo del diapirismo en esta zona, se 
produce a partir de una etapa extensiva en el Mioceno medio y como 
consecuencia de la sobrepresión ejercida por la acumulación sedimentaria (Soto 
et al., 2003; Talukder, 2003).
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El Mar de Alborán no ha estado confinado a sus límites actuales, sino que 
ha ido variando su extensión a lo largo del Neógeno debido a cambios eustáticos 
y tectónicos. Durante el Mioceno e incluso el Plioceno, el Mar de Alborán se 
encontraba conectado a las cuencas que actualmente están emergidas en las 
Béticas y el Rif (Comas et al., 1992; Rodríguez-Fernández et al., 1999). 
2.3.1.2.- Relleno sedimentario
Las distintas unidades que rellenan la cuenca presentan fuertes cambios en 
su espesor y arquitectura debido a la estructura del basamento y a la tectónica 
sinsedimentaria. Los sedimentos provienen tanto de las Béticas como del Rif y se 
han estudiado a partir de sondeos comerciales del margen ibérico y africano 
(Jurado y Comas, 1992) y en perforaciones de la campaña DSDP (Site 121; Ryan 
et al., 1973) y del ODP (Site 976; Comas et al., 1999). 
Jurado y Comas (1992) y Comas et al. (1992) distinguen seis unidades 
sismo-estratigráficas en el relleno sedimentario del Mar de Alborán. Los 
materiales más antiguos de edades comprendidas entre el Aquitaniense superior 
(?) y el Burdigaliense superior (Unidad VI) están constituidos por olistostromas 
con una matriz de arcillas subcompactadas que se depositaron en un medio 
marino. Algunos autores consideran que durante la colisión del Dominio Cortical 
de Alborán con los paleomárgenes en el Burdigaliense superior, la unidad 
Predorsal retrocabalga y fragmentos de la misma caen en el interior de la cuenca 
como olistostromas, dando lugar al Complejo de Alozaima que aflora en 
superficie (Balanyá y García-Dueñas, 1986; Balanyá y García-Dueñas, 1987) y a 
su equivalente en la cuenca, la Unidad VI de Comas et al. (1992).  
Las unidades V y IV, de edad Languiense-Tortoniense inferior, presentan 
facies arcillosas subcompactadas en la base, que pasan a arcillas, margas y 
arcillas limosas con intercalaciones de arenas, conglomerados y niveles 
piroclásticos. La unidad III (Tortoniense inferior y superior) está compuesta 
principalmente por areniscas entre las que se intercalan arcillas y arenas de tipo 
turbidítico. La unidad II, de edad Mesiniense, presenta sedimentos marinos de 
tipo carbonático además de yesos y anhidritas. Por ultimo, la unidad I que abarca 
el Plioceno y el Cuaternario, está constituida por sedimentos hemipelágicos 
compuestos principalmente por nanofósiles con pequeñas proporciones de arena.
En el Tortoniense inferior una discordancia sedimentaria separa la 
secuencia sin-rift de la post-rift (Comas et al., 1992; Comas et al., 1999). Se trata 
del comienzo de la etapa contractiva que da lugar a un cambio en los 
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depocentros, que pasan de estar confinados en los graben extensivos a ocupar los 
ejes de los sinclinales de dirección E-O. Esta etapa contractiva viene seguida de 
un aumento de la subsidencia en el Mar de Alborán en el Tortoniense superior 
(Rodríguez-Fernández et al., 1999).
Otra discordancia importante a nivel regional de cuenca, viene marcada 
por la crisis del Mesiniense. Durante el Mesiniense superior una regresión marina 
da lugar a grandes acumulaciones de evaporitas en la cuenca del Mediterráneo (e. 
g., Krijgsman et al., 1999a) y a una emersión seguida de una erosión de los 
sedimentos, al menos en el margen S del Mar de Alborán (Chalouan et al., 1997).
2.3.1.3.- Datos y metodología
Para realizar el cálculo del volumen total de sedimentos presentes en el 
Mar de Alborán se disponía de la malla con la que se produjo el mapa de isopacas 
del Mar de Alborán por Soto et al. (1996) (Fig. 2.2). Estos autores realizaron el 
mapa de isopacas a partir de la interpolación de datos de espesores sedimentarios 
extraídos de 9.000 km de perfiles de sísmica multicanal y la correlación con 
sondeos. En los sectores Norte y Oeste de Alborán la cobertura de los perfiles 
sísmicos permite una buena definición, mientras que al E y SE, la incertidumbre 
aumenta debido a la presencia de cuerpos volcánicos intercalados en la serie 
sedimentaria que pueden estar enmascarando el verdadero basamento (Soto et al., 
1996).
El volumen total se dividió en tres intervalos de tiempo: 1) Mioceno 
inferior y medio, 2) Mioceno superior y 3) Plioceno-Cuaternario. Para el 
intervalo entre el Plioceno y el Cuaternario existen mapas de isopacas que cubren 
amplias regiones de la cuenca de Alborán (Fig. 2.3 A) (Pérez-Belzuz, 1999; 
Alonso y Maldonado, 1992). Para realizar el cálculo del volumen sedimentario 
acumulado durante este intervalo de tiempo, además de estos mapas se 
introdujeron datos de espesores extraídos de perfiles de sísmica multicanal (Fig. 
2.3 A). La distinción entre los sedimentos del Plioceno y Cuaternario y los de 
edad miocena viene marcada por el reflector M, que corresponde a la 
discordancia erosiva regional de la crisis del Mesiniense, a techo de las 
secuencias miocenas. 
Una vez eliminados los sedimentos del Plioceno al Cuaternario del mapa 
de isopacas total, se obtuvo el mapa de isopacas para el Mioceno. La división 
entre el Mioceno medio y el Mioceno superior se realizó tomando el reflector R3 
de Comas et al. (1992) y Jurado y Comas (1992) como referencia. Este reflector 
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representa una discordancia angular que pasa lateralmente a continuidad hacia el 
SE. El reflector R3 no corresponde exactamente con el límite entre Mioceno 
medio y superior, pero es la discordancia más cercana del mismo y se ha datado 
como intra-Tortoniense inferior (aprox. 9 Ma) (Comas et al., 1999). Para ello se 
recopilaron perfiles de sísmica multicanal, junto con un mapa de isobatas 
disponible de un área de la cuenca Oeste (Fig. 2.4 A).  
Todos los mapas de isopacas se realizaron a partir de la interpolación de 
cada reflector mediante el método Kriging en el programa SURFER. Este método 
de interpolación es adecuado para datos distribuidos irregularmente, ya que el 
algoritmo de cálculo tiene en cuenta la tendencia de los mismos. Las mallas 
generadas para realizar los mapas de isopacas ocupan un área aproximada de 400 
km en dirección E-O por 300 km en dirección N-S y un espaciado de malla de 4,5 
km.  
Las velocidades utilizadas para el cálculo de espesores sedimentarios a 
partir de los tiempos de doble recorrido de los perfiles sísmicos se extrajeron de 
los datos publicados por Soto et al. (1996). Estos autores establecen un intervalo 
de velocidad entre 1,6 y 1,9 km/s para la Unidad I; 2,5 km/s para la Unidad III; 
3,7 km/s para la Unidad IV y 4,3 km/s para la Unidad V. En este trabajo se ha 
tomado una velocidad media de 1,8 km/s para el Plioceno y Cuaternario (Unidad 
I), 2,5 km/s para el Mioceno superior (Unidades II y III) y 4 km/s para el 
Mioceno inferior y medio (Unidades IV y V). 
2.3.1.4- Mapas de isopacas y resultado del cálculo volumétrico
La distribución de los sedimentos en el Mar de Alborán indica un fuerte 
control estructural. El mapa de isopacas del espesor total (Fig. 2.2) muestra un 
relleno sedimentario irregular que se distribuye principalmente en marcados 
depocentros. El mayor depocentro se sitúa tras el Arco de Gibraltar en la Cuenca 
Oeste de Alborán, donde el relleno sedimentario supera los 8.000 m de espesor y 
presenta una forma de arco. En la parte N de este arco, los espesores máximos se 
alinean según la dirección N50ºE. La parte S del depocentro presenta una mayor 
extensión y se orienta según la dirección N150ºE. Al Norte, frente a la costa entre 
Málaga y Almería, se distingue otro depocentro elongado según la dirección E-O, 
donde los sedimentos alcanzan los 4.500 m de espesor. La parte central del Mar 
de Alborán está constituida por un alto del basamento tabular, donde el espesor 
sedimentario marca un mínimo. 
Sondeos situados al E de la cuenca del Mar de Alborán, en la Cuenca Sud-
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Balear (975 de ODP, Comas et al. (1996) y 371 de DSDP, Hsü et al. (1978)), 
muestran que el relleno sedimentario en estas regiones más orientales lo 
constituyen sedimentos pelágicos y hemipelágicos formados principalmente por 
nanoplankton. Sedimentos detríticos recuperados en el más profundo de los dos 
sondeos, realizado a 2.792 m de profundidad respecto al nivel del mar (DSDP 
371), están compuestos por fragmentos carbonáticos y fósiles, que indican que 
estos sedimentos proceden de la erosión de los propios depósitos hemipelágicos. 
Estos datos muestran que en esta área no existe sedimentación de influencia 
continental. Por ello se considera que la mayor parte de la sedimentación 
procedente de la erosión de las Béticas y el Rif se acumula en la cuenca de 
Alborán que actúa como una cuenca semiconfinada. 
El volumen total de sedimentos en la Cuenca de Alborán, que se acumula 
principalmente en su parte más occidental, es de aproximadamente 120.000 km3,
según el mapa de isopacas. Sin embargo es necesario establecer un límite dentro 
del cual la sedimentación proceda de la Cordillera Bética y el Rif y no de otras 
áreas como la cordillera del Atlas o el Tell. 
Fig. 2.2 Mapa de isopacas de sedimentos del Mar de Alborán (Soto et al., 1996). La línea 
discontinua marca el límite oriental considerado para el cálculo. 
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Al menos desde el Mioceno superior, la cuenca de Taza-Guercif que se 
encuentra emergida actualmente y situada al SE del Mar de Alborán, recibe 
sedimentos procedentes del Atlas (Krijgsman et al., 1999b). Esta cuenca desagua 
hacia el N, en el Mar de Alborán. Es necesario por tanto establecer un límite que 
separe la sedimentación procedente del Rif con respecto a la que resulta de la 
erosión del Atlas en el sector S de Alborán. Se ha tomado como posible límite el 
alto estructural de dirección SO-NE situado en la cuenca S de Alborán, ya que 
representa una barrera tectónica que separa el área donde se reciben sedimentos 
procedentes de la cuenca de Taza-Guercif. Eliminar el volumen sedimentario de 
esta región del mapa de isopacas, supone restar alrededor de 22.000 km3 al 
cómputo de volumen total. Por tanto el total de sedimentos del Mioceno al 
Cuaternario en el Mar de Alborán da un resultado de aproximadamente 98.000 
km3.
Los sedimentos del Plioceno y el Cuaternario se encuentran distribuidos a 
lo largo de toda la cuenca (Fig. 2.3 B). El espesor sedimentario oscila entre los 
500 y los 1000 m, con algunas regiones donde se acumulan entre 1000 y 1600 m. 
Estas zonas de mayor espesor sedimentario se sitúan en áreas cercanas a la 
plataforma, fundamentalmente en la parte más occidental y presentan en algún 
caso, como al S de Almería, un marcado control tectónico.  
Los análisis sedimentológicos de los sondeos de la campaña ODP 
muestran que la fracción detrítica de los sedimentos de esta edad proviene en su 
totalidad de las rocas metamórficas y sedimentarias expuestas en las Béticas y en 
el Rif (Marsaglia y Tribble, 1999). Sin embargo, la fracción detrítica apenas 
representa un 10 % en la mayoría de los sedimentos del Plio-Cuaternario 
recogidos en los distintos emplazamientos, mientras que cerca del 90 % está 
compuesto por nanofósiles calcáreos y foraminíferos, según muestran los análisis 
de laboratorio (Skilbeck y Tribble, 1999). Estos sondeos no obstante, se sitúan en 
el centro de la cuenca, en zonas alejadas de la costa. El sondeo 976, que se sitúa 
en una zona más cercana a la costa que el resto de los emplazamientos, recoge 
una alternancia de turbiditas, depósitos de gravedad homogéneos y sedimentos 
hemipelágicos. Igualmente, sondeos comerciales realizados en la plataforma 
sudibérica (Comas et al., 1999), así como estudios sedimentológicos (Alonso y 
Maldonado, 1992; Pérez-Belzuz, 1999), indican que amplias zonas del Mar de 
Alborán están compuestas por depósitos turbidíticos y no hemipelágicos.
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Fig. 2.3 A Datos utilizados para realizar el mapa de espesores sedimentarios del Plioceno 
y Cuaternario en el Mar de Alborán. B Mapa de isopacas del Plioceno y Cuaternario. La 
línea morada marca los depocentros donde la sedimentación es fundamentalmente 
detrítica tal y como se discute en el texto. Leyenda del mapa geológico como en Fig. 2.2.
En este trabajo se considera que las zonas de plataforma y talud, así como 
los depocentros que representan regiones donde se acumulan depósitos de 
gravedad, están compuestos mayoritariamente por sedimentos detríticos 
procedentes del desmantelamiento de las Béticas y el Rif. En el resto del área en 
el que el espesor es menor y más homogéneo, como corresponde a la 
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sedimentación de tipo hemipelágica, se ha tomado únicamente un 10% del 
volumen presente, de acuerdo con las descripciones de los análisis texturales de 
los sondeos. El volumen total de sedimentos del Plioceno y Cuaternario extraído 
del mapa de isopacas da un resultado de 29.000 km3 sin eliminar la fracción 
hemipelágica calculada, y de 20.600 km3 una vez retirado el volumen de dichos 
sedimentos.   
Fig. 2.4 A Datos utilizados para realizar los mapas de espesores sedimentarios del 
Mioceno en el Mar de Alborán. B Mapa de isopacas del Mioceno superior. Leyenda del 
mapa geológico como en Fig. 2.2.
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Los sedimentos del Mioceno superior se acumulan en marcados 
depocentros en los que se superan los 1.500 m de espesor, llegando a alcanzar 
2.000 m en algunos casos (Fig. 2.4 B). El mayor volumen sedimentario se 
encuentra al N y O de la cuenca. En la Cuenca Oeste de Alborán, la presencia de 
diapiros de lodo de las capas inferiores que se intruyen en los sedimentos del 
Mioceno superior alteran la estructura sedimentaria original, dando lugar a una 
arquitectura muy irregular. 
La fracción detrítica de los sedimentos miocenos procede de las rocas 
metamórficas y sedimentarias de las Béticas y el Rif, al igual que en el caso 
anterior (Marsaglia y Tribble, 1999). El resultado obtenido a partir de los mapas 
de isopacas elaborados indica un volumen de sedimentos para el Mioceno 
superior de 24.400 km3.
Fig. 2.5 Mapa de isopacas del Mioceno inferior y medio. Leyenda como en Fig. 2.2.
Los sedimentos del Mioceno inferior y medio los constituyen las 
Unidades IV, V y VI de Jurado y Comas (1992), además de los diapiros que 
atraviesan la totalidad de la serie sedimentaria. Parte de los materiales que forman 
los diapiros podrían corresponder a sedimentos del Mioceno superior y del Plio-
Cuaternario incorporados a las masas diapíricas a medida que éstas ascienden. 
Sin embargo, el área fuente y por tanto el grueso del volumen lo constituyen las 
Unidades V y VI de Jurado y Comas (1992) (Asraur, 2003). Estas unidades se 
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encuentran confinadas en los depocentros (Fig. 2.5) y comprenden sedimentos 
sintectónicos de las fases extensionales. Según los datos disponibles hasta el 
momento, se trata de sedimentos detríticos y olistostromas. El resultado 
volumétrico obtenido para estos sedimentos, da un total de 44.600 km3.
  Volumen total km3 Volumen fracción detrítica km3
Plio-Cuaternario  5,3 - 0 Ma 29000 20600 
Mioceno sup.  9 - 5,3 Ma 24400 24400 
Mioceno inf. a sup. ~20,4 - 9 Ma 44600 44600 
TOTAL 98000 89600 
Tabla 2.1 Resumen resultados del cálculo volumétrico en la cuenca de Alborán.
2.3.2.- Golfo de Cádiz y Noroeste Africano 
2.3.2.1.- Características geológicas de la cuenca
El cálculo volumétrico en esta región comprende el relleno sedimentario 
neógeno y cuaternario de las plataformas y taludes continentales del SO de la 
placa Ibérica y el NO de la placa Africana, así como su prolongación hacia las 
llanuras abisales de Herradura y Sena en el dominio oceánico (Fig. 2.1). 
En esta zona, existen dos rasgos importantes sin resolver: el trazado 
completo del límite entre corteza oceánica y continental, y la posición del límite 
entre las placas Ibérica y Africana. Hacia el Oeste el límite de placas se resuelve a 
lo largo de una única falla, la falla de Gloria. La zona de estudio sin embargo, 
comprende una banda deformada de alrededor de 300 km de anchura, donde la 
sismicidad es dispersa (e.g. Stich et al., 2003).  
A grandes rasgos, la estructura tectónica que se observa actualmente en 
esta región, es el resultado de una etapa de rifting mesozoica seguida de varias 
fases de compresión. La convergencia se registra en distintas etapas debido a los 
movimientos relativos de las placas. En el Paleoceno superior comienza a sentirse 
en el área la orogenia Alpina, que da lugar a los pliegues pre-Neógenos que se 
observan en el Golfo de Cádiz (Olivet et al., 1984; Terrinha, 1998). Además, es 
en este contexto tectónico compresivo donde a partir del Mioceno inferior, el 
Dominio Cortical de Alborán se emplaza hacia el Oeste, empujando las unidades 
mesozoicas que constituían los paleomárgenes ibérico y africano que finalmente 
cabalgan sobre el antepaís. Los cálculos de los movimientos relativos entre las 
placas Africana e Ibérica muestran una convergencia en esta región de 0,25 a 
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0,42 cm/año (Argus et al., 1989; DeMets et al., 1994). 
El basamento continental comprende los materiales paleozoicos de los 
Macizos Hercínicos Ibérico y Africano (González et al., 1998; Maldonado et al., 
1999), así como la prolongación de las unidades tectónicas de la Cordillera Bética 
y el Rif en la parte más oriental (Maldonado et al., 1999; Gràcia et al., 2003). El 
Capítulo 3 de esta memoria se dedica al estudio estructural de esta región. 
2.3.2.2.- Relleno sedimentario
La sedimentación en el margen SO de Iberia y NO de África se encuentra 
fuertemente influenciada por la estructura y evolución tectónica de la zona, así 
como por los cambios de nivel eustático. En cuanto a la sedimentación, en líneas 
generales se distinguen un dominio continental, que abarca la plataforma 
continental y el talud, y un dominio oceánico, representado por las llanuras 
abisales y los altos del Gorringe y Coral Patch (Tortella et al., 1997; Gràcia et al., 
2003). El basamento en el dominio continental está constituido por los antepaíses 
hercínicos de Iberia y África, además de las Unidades Externas de las Béticas. El 
dominio oceánico está formado por corteza oceánica y continental adelgazada 
deformada durante el Terciario. 
En el dominio continental donde los sedimentos presentan una 
procedencia claramente continental, la estratigrafía está mejor descrita debido a la 
presencia de sondeos comerciales que atraviesan la serie. En el dominio oceánico, 
los datos estratigráficos directos se limitan a los sondeos DSDP 120 y 135 (Hayes 
et al., 1972; Ryan et al., 1973), realizados el primero sobre el Gorringe Bank y el 
segundo en un alto estructural situado entre las llanuras de Herradura y Sena. En 
estos dos sondeos la sedimentación es fundamentalmente pelágica. 
En ambos dominios se distingue una unidad de carácter sísmico caótico de 
edad miocena, de importante espesor, cuya procedencia y evolución en el tiempo 
se tratan con detalle en el Capítulo 3 de esta memoria. 
Dominio continental 
-Relleno pre-Neógeno: A lo largo del Mesozoico y hasta el Terciario 
inferior se desarrolla sobre las estructuras semi-graben que afectan a las 
plataformas hercínicas africana e ibérica, una sedimentación de plataforma 
carbonatada marina, que va cambiando a mixta calcárea y terrígena a partir del 
Cretácico superior. A lo largo del Terciario y hasta el Mioceno inferior la 
sedimentación es terrígena (Maldonado y Nelson, 1999). 
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- Mioceno inferior y medio: El Mioceno, siempre discordante sobre los 
anteriores materiales, muestra en los perfiles sísmicos una serie de reflectores 
paralelos, que de acuerdo con los sondeos del Golfo de Cádiz, corresponden a 
margas y arcillas del Mioceno inferior y medio. Los espesores oscilan entre los 0 
y los 700 m (Tabla 2.2). 
- Mioceno superior: se caracteriza por el emplazamiento de un cuerpo 
caótico, cuya naturaleza y procedencia se discute en el Capítulo 3. Se produce un 
aumento del aporte terrígeno que coincide con el fin de la comunicación entre el 
Atlántico y el Mediterráneo, de acuerdo con las descripciones de los sondeos. Las 
litologías incluyen arcillas, arenas y arcillas calcáreas y se disponen en onlap 
sobre el cuerpo caótico y los altos de basamento. El espesor sedimentario es de 
entre 150 y 800 m (Tabla 2.2). 
Edad
Espesor
(m) Litología 
Carácter 
sísmico
Límite
sup. Límite inf. 
Cuaternario  
Plioceno 
500 a 1500  
Arcillas con 
intercalaciones de 
arenas 
Reflectores
discontinuos
a continuos  
Downlap y 
onlap
Mioceno sup. 150 a 800 
Arcillas, arenas y 
arcillas calcáreas 
Reflectores
continuos de 
media alta 
amplitud Discord. Onlap 
Mioceno sup. 
(emplazamiento)
0 a >10000 
Prisma de 
acreción. Sales y 
arcillas. 
Caótico 
  Tectónico 
Mioceno Medio 
Mioceno inf. 
0 a 700 
Margas, arcillas, 
calizas y arenas. 
Reflexiones 
continuas de 
amplitud 
media Discord. Onlap 
Tabla 2.2 Resumen de la estratigrafía durante el Neógeno a partir de sondeos de 
plataforma (Lanaja et al., 1987; Terrinha, 1998) y observaciones extraídas de los perfiles 
sísmicos. 
- Plioceno y Cuaternario: La sedimentación durante este intervalo de 
tiempo está controlada por la apertura del estrecho de Gibraltar que da lugar a un 
nuevo régimen de circulación oceánica, por los cambios de nivel eustático, y por 
los cambios en los aportes sedimentarios (Maldonado y Nelson, 1999). Durante 
los episodios de alto nivel eustático se forman contornitas en la zona del Golfo de 
Cádiz. Estos depósitos se producen como consecuencia de la acumulación de 
sedimentos que transportan las corrientes mediterráneas que circulan hacia el NO 
a través del talud continental ibérico (e.g. Maldonado y Nelson, 1999). En los 
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episodios de bajo nivel eustático, las corrientes se ralentizan y los sedimentos se 
depositan en los taludes en secuencias regresivas. En el margen africano el Plio-
Cuaternario se caracteriza por formar complejos progradantes de naturaleza 
arcillosa (Flinch y Vail, 1998). Los espesores en ambos márgenes oscilan entre 
los 500 y los 1500 m aproximadamente, en las zonas cercanas a la costa. 
Dominio oceánico 
En el dominio oceánico se dispone de los datos sedimentológicos y 
estratigráficos recogidos en los sondeos 120 y 135 de la campaña DSDP (Fig. 
2.6). De ellos se desprende que a lo largo del Cretácico hasta el Eoceno inferior, 
la sedimentación tiene lugar en un ambiente oceánico donde se depositan 
carbonatos y sedimentos detríticos (Fig. 2.6) (Ryan et al., 1973). Entre el 
Cretácico superior y el Eoceno inferior, el área en la que se sitúa el sondeo 135 
formaba parte de una llanura abisal que recibía esporádicamente corrientes 
turbidíticas. El análisis petrológico indica que el origen de los detritos es de 
granitos y rocas metamórficas y ocasionalmente arena del Sahara (Ryan et al., 
1973).
Fig. 2.6 Resumen sondeos DSDP (Hayes et al., 1972; Ryan et al., 1973) 
El sondeo 135 presenta un hiato entre el Eoceno inferior y el Oligoceno 
superior y la sedimentación pasa de terrígena a pelágica. Desde el Oligoceno 
superior en el DSDP 135 y desde el Mioceno inferior en el DSDP 120, hasta el 
Cuaternario, los sedimentos recuperados en ambos sondeos son pelágicos. Las 
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líneas sísmicas muestran además un espesor constante en esta unidad a lo largo 
de toda el área, lo que indica que probablemente todo el dominio oceánico está 
dominado por una sedimentación pelágica. En las llanuras abisales no obstante, 
periódicamente se reciben corrientes turbidíticas, que transportan sedimentos 
tanto de los altos estructurales que las circundan, como de los taludes 
continentales. 
2.3.2.3.- Datos y metodología
Con el objeto de obtener mapas de isopacas de los sedimentos neógenos y 
cuaternarios de los que extraer los volúmenes sedimentarios, se utilizó una serie 
de datos de distinta naturaleza que incluyen perfiles de sísmica multicanal y 
sondeos (Fig. 2.7). Los perfiles sísmicos que se utilizaron suman un total de 27, 
de los cuales 6 pertenecen a la campaña ARRIFANO-92 (Sartori et al., 1994), 9 
se adquirieron en la campaña IAM (Banda et al., 1995), 7 en la campaña 
BIGSETS (Gràcia et al., 2000; Zitellini et al., 2001), 2 perfiles pertenecen a la 
campaña VOLTAIRE (Zitellini et al., 2002) y 3 perfiles a la campaña SISMAR 
(Gutscher et al., 2002). La amplia red de perfiles sísmicos disponibles en la parte 
N permitió obtener un buen control tridimensional del relleno sedimentario 
neógeno, mientras que en las partes S y E, la cobertura es más limitada. Por ello, 
se utilizaron los perfiles sísmicos y cortes geológicos publicados por Flinch 
(1996) para completar los datos en la zona de plataforma Africana. 
Además, se han incluido dos sondeos de la campaña”Deep Sea Drilling 
Project” presentes en el área de estudio. Se trata del emplazamiento 135, que se 
encuentra sobre la cresta del Coral Patch, a 750 m por encima de la llanura abisal 
de Herradura (Hayes et al., 1972), y el emplazamiento 120, perforado en la 
vertiente N del Banco del Gorringe (Ryan et al., 1973). Los sondeos comerciales 
comprenden 25 sondeos realizados sobre la plataforma continental ibérica en el 
Golfo de Cádiz (Lanaja et al., 1987), además de 5 sondeos petroleros realizados 
sobre la plataforma ibérica al Sur del Algarve Portugués (Terrinha, 1998). 
Para la elaboración de los mapas de isopacas, en primer lugar se realizó 
una interpretación sismoestratigráfica de los perfiles sísmicos citados y la 
correlación con los sondeos, que se contrastó con las interpretaciones previas 
(Tortella et al., 1997; Torelli et al., 1997; Rovere, 2002; Gràcia et al., 2003). Las 
interpretaciones de los perfiles se realizaron sobre soporte de papel y fueron 
posteriormente digitalizadas en el programa de interpretación WINPICS. Los 
reflectores que se digitalizaron para el cálculo volumétrico corresponden a la base 
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del Plioceno y la base del Mioceno (Fig. 2.8). 
Fig. 2.7 Mapa tectónico esquemático de la vertiente Atlántica de las Béticas y el Rif, con 
la situación de los perfiles sísmicos y sondeos utilizados. UGH: Unidad Gravitacional de 
Herradura, PIGC: Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, BGo: Banco del Gorringe, BG: 
Banco del Guadalquivir, BP: Banco de Portimao, EG: Estrecho de Gibraltar, CA: Cuenca 
de Algarve.
A continuación se realizó la interpolación de cada reflector mediante el 
método Kriging en el programa SURFER. Se generaron mallas regulares en una 
región de 436 × 342 km, con un espaciado de malla de aproximadamente 4,5 km. 
Se obtuvieron mapas de isobatas y de isopacas en tiempo de doble recorrido 
(TWTT).  
La conversión a profundidad se llevó a cabo a partir de velocidades 
publicadas procedentes de la sísmica de refracción que atribuyen 2 km/s a estos 
sedimentos (Purdy, 1975; González-Fernández et al., 2001). Las mediciones 
realizadas en el sondeo DSDP 135 (Ryan et al., 1973) dieron una velocidad algo 
más baja, de 1,77 km/s, para los sedimentos del Oligoceno al Pleistoceno. Sin 
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embargo, este sondeo se sitúa en un alto del basamento donde las velocidades de 
los sedimentos son previsiblemente menores, debido a una menor compactación. 
Por ello, en este trabajo, se ha tomado el valor de 2 km/s para los sedimentos 
neógenos. Una vez obtenidos los mapas de isopacas en metros, se añadió la 
información de los sondeos, que completa la zona de plataforma continental.  
Los mapas abarcan una región muy extensa donde los sedimentos 
continentales proceden tanto de la Cordillera Bética y el Rif como de los Macizos 
Hercínicos de Iberia y África, a los que se suma además la sedimentación de tipo 
oceánica. Para cuantificar el volumen de sedimentos procedentes únicamente de 
la erosión de las Béticas y el Rif, primero hubo que estimar el área de alcance de 
los sedimentos detríticos de influencia continental. La elección de esta área se 
realizó mediante el estudio de los mapas de isopacas resultantes, junto con la 
información estratigráfica y sedimentológica publicada, que se expone en el 
siguiente apartado. Una vez trazadas las áreas de influencia Bético-Rifeña, se 
extrajeron los volúmenes sedimentarios a partir de los mapas de isopacas. 
2.3.2.4- Mapas de isopacas y resultado del cálculo volumétrico
El cuerpo sísmicamente caótico se emplaza tectónicamente entre el 
Mioceno medio y superior. Abarca un área de 58.000 km2, desde la parte más 
oriental del Golfo de Cádiz y NO de África hasta las llanuras abisales de 
Herradura y Seina. Los sedimentos del Mioceno inferior y medio en esta amplia 
zona ocupada por el cuerpo caótico se encuentran incorporados a este, como se 
explica en el Capítulo 3. Por tanto, únicamente es posible realizar una estimación 
del cálculo volumétrico de sedimentos para esta edad. Los mapas de isopacas y el 
cálculo de volumen obtenidos a partir de la interpretación de perfiles sísmicos 
corresponde a los sedimentos del Mioceno superior y el Plioceno-Cuaternario. 
La base del Mioceno superior se distingue fácilmente en toda el área 
ocupada por el cuerpo sísmicamente caótico, ya que viene marcada por el techo 
de esta unidad, el cual se distingue claramente en las imágenes sísmicas. Estos 
sedimentos se disponen en onlap sobre el techo del cuerpo (Fig. 2.8). En el resto 
de áreas, la base del Mioceno superior así como la base del Plioceno, se han 
obtenido de la correlación con los sondeos y está de acuerdo con las 
interpretaciones previas de Rovere (2002) y Gràcia et al. (2003). 
Los mapas de isopacas resultantes muestran que las mayores 
acumulaciones sedimentarias se disponen al S de la Cuenca del Algarve y al 
frente de la Cuenca del Guadalquivir en el margen Ibérico y frente a la cuenca del 
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Rharb en el margen Norteafricano (Fig. 2.9 A y B). Estos mapas muestran, en 
líneas generales, una distribución de los sedimentos muy irregular, condicionada 
por la estructura tectónica y por la presencia del cuerpo sísmicamente caótico. 
Esta unidad infrayacente presenta un carácter plástico, que da lugar a la 
formación de zonas subsidentes y altos asociados a diapiros. Las zonas 
subsidentes se encuentran limitadas por fallas lístricas que buzan hacia la cuenca 
(Flinch, 1996; Maestro et al., 2003). Hacia el O, el espesor sedimentario 
disminuye y se hace más constante. Los mínimos espesores corresponden a altos 
estructurales que en ocasiones irrumpen en la superficie del fondo marino, como 
el Banco del Guadalquivir y el de Portimao.  
La cuenca situada en el Golfo de Cádiz y Noroeste de África constituye 
una cuenca abierta al océano, donde los sedimentos son de influencia tanto 
continental como oceánica. Por ello, para realizar el cálculo del aporte 
sedimentario primero se definió el alcance de la sedimentación que procede de la 
erosión de las Béticas y el Rif. 
Con los datos disponibles de sondeos, se desprende que la sedimentación 
de influencia continental se reduce al denominado dominio continental, formado 
por la plataforma y el talud, tanto durante el Mioceno como el Plioceno. El límite 
del área de influencia continental se definió siguiendo los límites de los 
depocentros, que marcan el alcance de los aportes terrígenos, y se diferencia de la 
zona de depósitos pelágicos donde la sedimentación es más lenta y regular, 
resultando en espesores más constantes y reducidos. 
Los dos mapas de isopacas resultantes (Fig. 2.9 A y B) muestran 
diferencias en la posición de los depocentros principales en ambos intervalos de 
tiempo. Las variables que rigen la dinámica sedimentaria en esta zona son: los 
cambios de nivel eustático, los cambios en aportes sedimentarios y los 
movimientos tectónicos (Maldonado y Nelson, 1999). Estos tres factores han ido 
variando a lo largo del Neógeno y por ello las áreas de influencia continental, así 
como la posición de los depocentros, son distintas para el Mioceno y para el Plio-
Cuaternario.
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El mapa de isopacas del Plio-Cuaternario muestra una distribución de los 
sedimentos en forma de arco que sigue la tendencia de las unidades tectónicas de 
las Béticas y el Rif (Fig. 2.9 A). Además, se observan acumulaciones 
sedimentarias sobre el margen SO Ibérico que corresponden a sedimentos 
transportados por corrientes de turbidez procedentes del S.  
En el Plioceno se formaron las corrientes de intercambio entre el Atlántico 
y el Mediterráneo como consecuencia de la apertura del estrecho de Gibraltar. 
Las corrientes ascendentes del Mediterráneo transportan sedimentos del Golfo de 
Cádiz hacia el N y NO formando los depósitos contorníticos y haciendo que los 
productos sedimentarios detríticos del Plioceno y el Cuaternario se extiendan 
hacia el N. Estos depósitos contorníticos se disponen en forma de bancos 
sedimentarios como el de Faro. Los sedimentos que forman estos depósitos 
proceden principalmente del Río Guadalquivir, aunque incorporan probablemente 
sedimentos de los taludes del margen Sur de Iberia (al S de la zona 
Surportuguesa) (Mulder et al., 2003). 
En este trabajo se han incluido los depósitos contorníticos en el cálculo 
volumétrico, al considerar que se alimentan en gran medida de los aportes de las 
Béticas. Por el contrario, los sedimentos depositados sobre la plataforma del 
margen S de Iberia (la prolongación en mar de la Cuenca del Algarve) se han 
obviado, ya que estas cuencas se rellenan principalmente con aportes de los 
macizos hercínicos situados al N (Fig. 2.9 A). 
El mapa de isopacas del Mioceno superior muestra menores espesores  
sedimentarios y una distribución arqueada de los depocentros al frente de las 
unidades Externas de las Béticas y el Rif (Fig. 2.9 B). Al S del margen ibérico se 
observan cuencas elongadas en dirección E-O limitadas por fallas normales 
paralelas a la costa (Terrinha, 1998). Se ha seguido el mismo criterio que en el 
caso anterior para delimitar el área que se considera de influencia continental. 
La forma de arco en que se disponen los sedimentos en ambos mapas está 
condicionada por la morfología del techo del cuerpo sísmicamente caótico sobre 
el que descansan estos sedimentos, que presenta una superficie convexa en 
dirección N-S y E-O. La principal diferencia entre los dos mapas de isopacas 
además de los espesores, es que en el Plio-Cuaternario los sedimentos se 
acumulan más cerca de la actual línea de costa. 
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Fig. 2.9 A Mapa de isopacas del Plio-Cuaternario. La línea roja marca el alcance 
aproximado de los sedimentos procedentes del orógeno Bético-Rifeño. Ver texto para 
discusión. B Mapa de isopacas del Mioceno superior. La línea amarilla marca el alcance 
aproximado de los sedimentos procedentes del orógeno. Ver texto para discusión.
El volumen de sedimentos dentro de las áreas seleccionadas da un 
resultado de 22.600 km3 para el Mioceno superior y de 35.000 km3 para el 
intervalo entre el Plioceno y el Cuaternario. 
La incertidumbre en el cálculo realizado resulta de las imprecisiones 
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debidas a la velocidad utilizada para la conversión a profundidad, al hecho de que 
se trate de una cuenca oceánica abierta, a posibles errores en la interpretación y a 
la menor cobertura sísmica en algunas áreas. 
Se ha realizado una tentativa de evaluación del volumen de sedimentos 
del Mioceno inferior y medio previo al emplazamiento de la unidad sísmicamente 
caótica donde están atrapados estos sedimentos. Para ello se ha tomado el espesor 
máximo de los sondeos situados en las plataformas, donde estos sedimentos no 
están incorporados a la unidad caótica. El Mioceno inferior y medio oscila entre 
los 0 y los 700 m de espesor máximo, siendo los valores de espesor más comunes 
entre 300 y 400 m. Asimismo, dentro de las cuencas del Guadalquivir y del 
Rharb, los sedimentos de esta edad presentan un espesor de entre 0 y 200 m y 
excepcionalmente, en áreas reducidas alcanzan los 750 m en el Guadalquivir, y 
450 m en el Rharb. Si consideramos un área de influencia continental similar a la 
del Mioceno superior (aproximadamente 60.000  km2) y un espesor medio de 
sedimentos de entre 300 y 500 m (que se considera un valor de medio a alto) 
obtenemos un valor máximo de 24.000 ± 25% km3.
  Volumen cuenca km3
Plio-Cuaternario  5,3 - 0 Ma 35000 
Mioceno sup.  11,6 - 5,3 Ma 22600 
Mioceno inf. y medio ~20,4 - 11,6 Ma 24000? 
TOTAL 81600? 
Tabla 2.3 Resumen de los resultados del cálculo volumétrico en la cuenca del Golfo de 
Cádiz y Noroeste de África. 
2.3.3.- Cuenca del Guadalquivir 
2.3.3.1.- Características geológicas de la cuenca
La Cuenca del Guadalquivir representa la cuenca de antepaís de la parte 
central y occidental de la Cordillera Bética (Fig. 2.10). En su parte más oriental, 
la cuenca queda cerrada por los cabalgamientos con vergencia NNO de la Zona 
Prebética.
Esta cuenca se originó sobre el antepaís ibérico situado al Norte y frente a 
las Zonas Externas de la Cordillera Bética que se emplazaron al Sur de la cuenca. 
Durante el Mioceno inferior y medio se trataba de una cuenca marina de surco 
frontal que se extendía hacia el Este y formaba el Corredor Norbético que 
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comunicaba el Atlántico con el Mediterráneo (Sanz de Galdeano y Vera, 1992; 
Sierro et al., 1996). Hacia el Tortoniense superior los levantamientos debidos al 
avance de los cabalgamientos de la Zona Prebética cerraron esta comunicación, 
restringiendo la cuenca que continuaba siendo marina, a la extensión que se 
observa actualmente. A lo largo del Mioceno superior hasta la actualidad, la línea 
de costa se retrae hasta alcanzar la posición actual. 
Fig. 2.10 Mapa geológico de la Cuenca del Guadalquivir con la situación de perfiles 
sísmicos, cortes geológicos y sondeos utilizados para realizar el mapa de espesores 
sedimentarios. Modificado de Berástegui et al. (1998).
El basamento, compuesto por rocas del Paleozoico y Mesozoico del 
antepaís, se encuentra buzando de 2º a 4º hacia el SE bajo los sedimentos 
neógenos. La cuenca del Guadalquivir se generó por flexión litosférica como 
consecuencia del emplazamiento de las láminas cabalgantes de las Béticas 
Externas, a la que probablemente se sumó una carga subcortical debida a 
procesos litosféricos (García-Castellanos et al., 2002). 
La cuenca se rellena con sedimentos fundamentalmente turbidíticos de 
edades comprendidas entre el Languiense superior y el Cuaternario (Berástegui et 
al., 1998).
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2.3.3.2.- Relleno sedimentario
Berástegui et al. (1998), dividen el relleno sedimentario en 6 secuencias 
deposicionales separadas por discordancias, desde el Languiense superior hasta el 
Mesiniense. 
La primera secuencia (Languiense superior-Serravaliense inferior) 
presenta espesores reducidos (20 a 40 m) y comprende calcarenitas, 
conglomerados y areniscas de ambiente costero. El resto de las secuencias del 
Mioceno se depositan en un ambiente turbidítico, que deja margas con 
intercalaciones de arenas. Los sedimentos del Mesiniense superior se encuentran 
muy erosionados y los depósitos del Plioceno se disponen sobre la superficie 
erosiva (Berástegui et al., 1998). La sedimentación marina durante el Plioceno se 
reduce a la zona más cercana a la línea de costa, mientras que en la zona central 
de la cuenca, la sedimentación en esta edad es de tipo lacustre. 
Al frente de las Zonas Externas y formando parte del relleno de la cuenca, 
aflora una banda de sedimentos formados principalmente por evaporitas triásicas, 
cuyo origen se ha atribuido tradicionalmente a masas de olistostromas (Perconig, 
1960-1962; Pérez-López y Sanz de Galdeano, 1994). Los perfiles sísmicos que 
atraviesan esta unidad o cuerpo caótico, muestran una parte interior con carácter 
sísmico caótico y otra exterior donde se distingue una cuña de sedimentos 
deformados (Berástegui et al., 1998). La parte interior está compuesta por una 
matriz de sedimentos triásicos englobando sedimentos más modernos, lo cual es 
contrario a lo esperado en un sedimento olistostrómico (Berástegui et al., 1998). 
La parte externa no aflora aunque se atraviesa en diversos sondeos comerciales y 
está compuesta por sedimentos miocenos imbricados. Berástegui et al. (1998) 
consideran que el emplazamiento de esta unidad se produjo por extrusión 
diapírica de los sedimentos triásicos, que afectan a los sedimentos miocenos 
previamente depositados, dando lugar a la cuña de deformación frontal. Llaman 
Diapiro Lateral del Guadalquivir a la zona interior del cuerpo caótico, compuesta 
por material triásico, para distinguirla del relleno propiamente dicho de la cuenca.
Para realizar el mapa de isopacas se tomaron los espesores actuales de los 
sedimentos del Neógeno y el Cuaternario que rellenan la cuenca. En el cómputo 
se incluyó el frente de deformación o cuña frontal de sedimentos imbricados, ya 
que se trata de sedimentos del Mioceno inferior y medio. Sin embargo no se 
incluyeron los depósitos triásicos que forman la unidad diapírica, por considerar 
que su emplazamiento en la cuenca es tectónico y no sedimentario. 
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2.3.3.3.- Datos y metodología
Los datos que se disponían para construir los mapas de isopacas están 
representados sobre el mapa geológico (Fig. 2.10) e incluyen sondeos petroleros 
(Lanaja et al., 1987), perfiles sísmicos (Berástegui et al., 1998) y cortes 
geológicos compensados recogidos de la bibliografía (Banks y Warburton, 1991; 
Berástegui et al., 1998). Además, los resultados obtenidos se contrastaron con el 
mapa de basamento paleozoico de Fernández et al. (1998). 
Se digitalizaron los reflectores de los perfiles sísmicos y posteriormente se 
realizó la conversión a profundidad tomando el valor de 2 km/s como velocidad 
media para estos sedimentos, de acuerdo con las velocidades propuestas por 
Berástegui et al. (1998). Con los datos de espesores de sedimentos neógenos y 
cuaternarios extraídos de los cortes geológicos, los perfiles sísmicos y los 
sondeos, se realizó la interpolación mediante el método Kriging en el programa 
SURFER. Las mallas de puntos obtenidas tienen un tamaño de 386 × 155 km 
aproximadamente y un espaciado de malla de 3,8 km. A continuación se 
realizaron mapas de isopacas parciales para el Mioceno medio, para el Mioceno 
superior y para el Plio-Cuaternario a partir de los mismos datos. 
2.3.3.4- Mapas de isopacas y resultado del cálculo volumétrico
El mapa de isopacas de la cuenca muestra un depocentro elongado que se 
alinea frente a los cabalgamientos (Fig. 2.11). El mayor espesor se sitúa en el 
extremo occidental de la cuenca donde se superan los 2.600 m. Hacia el ENE, el 
eje de los máximos se desplaza ligeramente hacia el N al igual que el frente de los 
cabalgamientos de las Unidades Externas. 
La distribución de los sedimentos en un corte perpendicular al eje de la 
cuenca muestra una geometría de triángulo invertido con el máximo desplazado 
hacia el frente de los cabalgamientos, como corresponde a las cuencas de antepaís 
generadas por flexión del basamento. 
En la parte occidental, la cuenca continúa hacia el Atlántico donde se 
depositan los sedimentos que acarrea el Río Guadalquivir en la plataforma y talud 
del Golfo de Cádiz. Hacia el Este los cabalgamientos de las Unidades Prebéticas 
cierran la cuenca y el mapa de isopacas muestra un acuñamiento de los espesores 
sedimentarios.  
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Fig. 11 Mapa de isopacas totales de la Cuenca del Guadalquivir. Coordenadas en metros.
El volumen total de sedimentos que rellenan la Cuenca del Guadalquivir 
extraído del mapa de isopacas da un resultado de alrededor de 14.000 km3.
El Plioceno marino se concentra principalmente en la parte más occidental 
de la cuenca donde los espesores superan los 1.800 m de espesor. Junto con él, 
los depósitos continentales, formados por sedimentos lacustres y aluviales del Río 
Guadalquivir, presentan un volumen aproximado de 2.800 km3 (Fig. 2.12 A). 
El Mioceno superior se distribuye a lo largo de toda la cuenca y alcanza 
un volumen de 8.400 km3 (Fig. 2.12 B). Los sedimentos del Mioceno medio 
también ocupan toda el área de la cuenca e incluso se encuentran atrapados bajo 
los cabalgamientos de las Unidades Externas según los cortes geológicos 
(Berástegui et al., 1998) y algunos de los sondeos (Lanaja et al., 1987). Su 
espesor es más reducido y constante, oscila entre los 0 y 200 m, aunque 
localmente alcanza los 750 m de espesor máximo. El volumen es de alrededor de 
2.800 km3 (Fig. 2.12 C). 
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Fig. 2.12 Mapas de espesores sedimentarios por intervalos de tiempo en la Cuenca del 
Guadalquivir. Coordenadas en metros. A Mapa de isopacas del Plio-Cuaternario, B mapa 
de isopacas del Mioceno superior, C mapa de isopacas del Mioceno medio.
  Volumen cuenca km3
Plio-Cuaternario  5,3 - 0 Ma 2810 
Mioceno sup.   11,6 - 5,3 Ma 8400 
Mioceno medio   ~14 - 11,6 Ma 2790 
TOTAL 14000 
Tabla 2.4 Resumen resultados del cálculo volumétrico en la cuenca del Guadalquivir. 
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2.3.4.- Cuencas Neógenas de la Cordillera Bética 
2.3.4.1.- Características geológicas de las cuencas
Durante el Burdigaliense y en menor medida durante el Languiense y el 
Serravaliense, se produjeron los mayores desplazamientos del dominio de 
Alborán hacia el Oeste y la colisión con las Zonas Externas (Andrieux et al., 
1971; Durand-Delgá y Fontboté, 1980; Sanz de Galdeano, 1983; Hermes, 1985; 
Martín-Algarra, 1987; Vera, 1988; Sanz de Galdeano, 1990; Sanz de Galdeano y 
Vera, 1992; Lonergan y White, 1997; Sanz de Galdeano, 1997; Vera, 2000; Vera, 
2001). En el Burdigaliense superior en la región de Vélez Rubio (Almería), Geel 
y Roep (1998) describieron la Formación Espejos que contiene fragmentos 
detríticos que proceden tanto de las Zonas Internas como de las Externas, que 
indican la colisión entre ambas zonas. 
Como consecuencia de estos desplazamientos, los surcos de los Flysch 
(Unidades del Campo de Gibraltar), desaparecieron y sus sedimentos fueron 
expulsados hacia el Oeste (e. g. Vera, 2000). Además las zonas meridionales en 
las Béticas y septentrionales en el Rif, emergieron dando lugar a la 
individualización de los corredores que comunicaban el Atlántico y el 
Mediterráneo. Algunos de los sedimentos de esta edad, que forman actualmente 
afloramientos dispersos en las Zonas Externas, formaban parte de estos 
corredores. Los sedimentos del Mioceno inferior y medio que se depositaron en 
el Corredor Norbético, forman asimismo parte del relleno sedimentario de la 
Cuenca del Guadalquivir y de las Cuencas Prebéticas. Los cálculos de volumen 
para esta edad se realizan únicamente en estas cuencas donde los sedimentos 
están preservados bajo los depósitos posteriores. 
Las cuencas intramontañosas de las Béticas se formaron en el Mioceno 
superior, tras el cese de los desplazamientos del Dominio Cortical de Alborán 
hacia el O (Sanz de Galdeano y Vera, 1992). Se trata de depresiones situadas 
entre las distintas sierras de la Cordillera Bética, tanto sobre las Zonas Internas 
como sobre las Zonas Externas (Fig. 2.13). El relleno sedimentario que comienza 
en el Tortoniense inferior, se dispone discordante sobre las rocas de las Zonas 
Externas e Internas y en ocasiones sobre restos de sedimentos del Mioceno 
inferior y medio.  
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Fig. 2.13 Mapa tectónico de la Cordillera Bética, con los nombres de las cuencas 
neógenas intramontañosas. Los  nombres de las cuencas se han extraído de Sanz de 
Galdeano y Vera (1991).
Las cuencas intramontañosas más septentrionales son las situadas sobre la 
Zona Prebética llamadas genéricamente Cuencas Prebéticas (Fig. 2.13). La 
Cuenca de Ronda, que se encontraba inicialmente unida a la Cuenca del 
Guadalquivir, se sitúa sobre la Zona Subbética. Sobre el contacto entre las Zonas 
Internas y Externas se localizan, de Oeste a Este, las cuencas de Granada, 
Guadix-Baza, Lorca y Fortuna. Existen diversas cuencas situadas exclusivamente 
sobre las Zonas Internas como son las que forman el Corredor de las Alpujarras, 
Sorbas-Tabernas, el Corredor de Almanzora, el Corredor de Pulpí e Hinojar-
Mazarrón. Por último se distinguen las cuencas situadas en la línea de costa 
mediterránea, como la Cuenca de Málaga, Níjar-Carboneras y Vera-Garrucha, 
sobre Zonas Internas y Alicante-Cartagena sobre las Zonas Internas y Externas. 
2.3.4.2.- Relleno sedimentario
Basándose en la presencia de discontinuidades a escala regional en el 
registro sedimentario, Rodríguez-Fernández et al. (1999) dividen los depósitos 
neógenos en siete secuencias estratigráficas principales (Fig. 2.14). Las tres 
primeras secuencias, preceden a la formación de las cuencas intramontañosas y 
son las siguientes: 
1.- Secuencia del Burdigaliense inferior: Se trata de conglomerados 
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transgresivos que pasan a arenas margosas y arcillas entre las que se intercalan 
niveles turbidíticos y de brechas. Hacia el O se observan olistostromas en esta 
secuencia. Estos sedimentos gravitacionales constituyen la Un. de Alozaima que 
se ha correlacionado con la Unidad VI de Alborán (Balanyá y García-Dueñas, 
1986; Balanyá y García-Dueñas, 1987). Esta secuencia se dispone discordante 
sobre las rocas del Maláguide y del Alpujárride y alcanza 80 m de espesor. 
2.- Burdigaliense superior – Languiense inferior: Esta secuencia se 
compone de margas, conglomerados y arenas turbidíticas de ambiente marino 
profundo. Los afloramientos son muy escasos y el espesor oscila entre 10 y 50 m. 
3.- Languiense superior – Serravaliense: Esta secuencia se caracteriza por 
presentar un ciclo sedimentario transgresivo a regresivo completo. Las litologías 
presentes comprenden conglomerados continentales, margas, calcarenitas y 
turbiditas. 
El relleno de las cuencas intramontañosas lo constituyen las secuencias 4 
a 7 de la Fig. 2.14. Los primeros sedimentos que reciben estas cuencas son 
conglomerados continentales que tan solo se observan en algunas de las cuencas 
(en Lorca, Sorbas, Tabernas, Huercal-Overa, Vera, Pulpí e Hinojar) y no 
representan afloramientos extensos. A continuación se produjo una transgresión 
marina que afectó a una extensa área y a la totalidad de las cuencas a lo largo del 
Tortoniense, excepto las Cuencas Prebéticas del NO, donde los sedimentos desde 
el Serravaliense superior son de tipo lacustre. En el resto de las cuencas 
intramontañosas, el Tortoniense lo componen calcarenitas, margas y turbiditas 
(Vera, 2000). 
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Fig. 2.14 Secuencias estratigráficas del neógeno en las Béticas, de Rodríguez-Fernández 
et al. (1999).
En el Tortoniense superior las cuencas del interior del continente 
(Granada, Guadix-Baza, Fortuna y Lorca) pasaron de marinas a continentales 
(Fernández et al., 1996; Garcés et al., 2001) (Fig. 2.15). En Granada, Lorca y 
Fortuna el tránsito a continental está marcado por la sedimentación de evaporitas 
en un ambiente de mar aislado. 
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Fig. 2.15 Edad de la transición marino a continental expresada en millones de años en las 
cuencas neógenas de la Cordillera Bética. Leyenda del mapa como en Fig. 2.13. 
Las cuencas que continuaron conectadas al mar durante el Mesiniense 
recibieron margas marinas y desarrollaron arrecifes costeros (Martín y Braga, 
1994; Martín y Braga, 1996; Esteban et al., 1996). En las cuencas continentales 
se depositaron calizas en medios lacustres a lo largo del Mesiniense (Sanz de 
Galdeano y Vera, 1992). El final del Mesiniense se caracteriza por extensos 
depósitos de evaporitas en las cuencas limítrofes con el Mediterráneo. 
En el Plioceno inferior se produjo un incremento del nivel eustático (90 m 
sobre el nivel actual) dando lugar a una transgresión marina que afectó a todas las 
cuencas limítrofes con el Mar Mediterráneo y alcanzó incluso la cuenca de 
Fortuna. En esta cuenca se ha descrito una breve y localizada transgresión marina 
en el Plioceno (Garcés et al., 2001). En el resto de las cuencas los sedimentos de 
esta edad y hasta el Cuaternario son de tipo continental, lacustres y fluviales, y 
alcanzan importantes rellenos sedimentarios, llegando a superar los 1.000 m en 
algunas cuencas como en Guadix-Baza y Fortuna. 
Se observa una tendencia general en la emersión de estas cuencas a lo 
largo de una transversal perpendicular a la estructura. Las cuencas situadas entre 
las Zonas Internas y Externas de las Cordilleras Béticas, y por tanto más alejadas 
a la línea de costa actual, emergen en primer lugar, hacia finales del Tortoniense 
superior (entre 7,6 y 7,1 Ma.) (Fig. 2.15). Posteriormente las cuencas situadas 
algo más cerca de la línea de costa pasan de marinas a continentales a lo largo del 
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Mesiniense y las cuencas situadas junto a la línea de costa emergen en último 
lugar, al final del Plioceno e incluso en el Pleistoceno (0,01-3,6 Ma.) (Fig. 2.15). 
Las Cuencas Prebéticas presentan una evolución tectónica y sedimentaria 
que difiere del resto de las cuencas intramontañosas. Los sedimentos de estas 
cuencas se disponen generalmente sobre los sedimentos del Mioceno inferior y 
medio, que se depositaron en el Corredor Norbético. En el Serravaliense superior 
se produce una etapa compresiva y el plegamiento de las Unidades Prebéticas, 
que da lugar al cierre del estrecho Norbético en su parte oriental (Calvo, 1978; 
Elízaga y Calvo, 1988). A partir del Serravaliense superior, la sedimentación en 
estas cuencas pasó a ser de tipo fluvio-lacustre (Calvo, 1978; Elízaga y Calvo, 
1988). La morfología de las Cuencas Prebéticas que reproducen la estructura 
tectónica, junto al paso marino-continental coincidiendo con una etapa de 
actividad tectónica en los cabalgamientos de la Zona Prebética, indican que estas 
cuencas evolucionan como cuencas de piggy-back.
2.3.4.3.- Datos y metodología
Los datos utilizados para el análisis volumétrico en las cuencas 
intramontañosas provienen de la bibliografía existente y de los mapas geológicos 
escala 1:50.000 y 1:200.000 del IGME. De la bibliografía se han recogido mapas 
de basamento, cortes geológicos, datos de sondeos y columnas estratigráficas. De 
los mapas geológicos se han utilizado las cartografías geológicas, así como los 
cortes geológicos, las columnas estratigráficas y datos de buzamiento. Las 
referencias de la bibliografía consultada para cada una de las cuencas, así como 
los mapas indicando los datos disponibles para realizar el cálculo, se encuentran 
detallados en el Anexo que acompaña esta Memoria. 
La metodología utilizada para el cálculo de los volúmenes depende de la 
cantidad y tipo de datos disponibles en cada una de las cuencas. Se van a 
describir a continuación dos metodologías utilizadas mediante los ejemplos de la 
cuenca de Granada y la de Guadix-Baza. La cuenca de Granada representa el caso 
más favorable para el cálculo, mientras que la cuenca de Guadix Baza se explica 
como ejemplo más desfavorable debido a la escasez de datos disponibles. 
La Cuenca de Granada 
Se trata de una de las grandes cuencas intramontañosas de las Béticas, con 
1.900 km2 de extensión y se sitúa sobre el contacto de las Zonas Internas y 
Externas de la cordillera Bética (Fig. 2.13). En esta cuenca se disponía del mapa 
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de basamento realizado a partir de una red de perfiles sísmicos (Rodríguez-
Fernández y Sanz de Galdeano, 2001), por lo que únicamente se ha calculado el 
volumen existente entre la superficie topográfica y el mapa de basamento que 
venía referido en metros sobre nivel del mar (Fig. 2.16).  
Fig. 2.16 Datos utilizados para el cálculo de volumen de sedimentos en la Cuenca de 
Granada, que incluyen el mapa de basamento en metros sobre el nivel del mar.
En las regiones situadas al SE y SO de la cuenca de Granada, el mapa de 
basamento no es completo. En el área SE (sector de El Padul-Nigüelas) se 
disponía de cortes seriados realizados por Alfaro et al. (2001), mientras que en el 
área SO se han recogido cortes geológicos de los mapas geológicos 1:50.000 
(IGME, 1979; IGME, 1981; IGME, 1988). El cálculo de volumen para toda la 
cuenca se ha completado mediante la realización de cortes seriados según el 
método que se describe con detalle para la cuenca de Guadix-Baza en el apartado 
siguiente.
En líneas generales, el mapa de isopacas muestra que el relleno 
sedimentario se distribuye en distintas depresiones limitadas por fallas. Se 
distinguen tres depocentros alineados junto al límite N separados por dos altos del 
basamento mesozoico correspondientes a las Zonas Externas. La orientación que 
marcan estos depocentros es aproximadamente N65ºE y coincide con la dirección 
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de la línea de sutura entre zonas Internas y Externas y con la orientación del 
borde N de la cuenca.
Existe otra orientación preferencial en los depocentros que conforman las 
depresiones de Granada y la Fosa de Padul, de dirección aproximada N135ºE 
(Fig. 2.16). Esta orientación corresponde a una de las familias de fallas normales 
que se observan en distintos puntos del borde de la cuenca, como la falla Padul-
Nigüelas, activa desde el Mioceno superior hasta la actualidad (Alfaro et al., 
2001). Por último cabe destacar que la morfología de la cuenca en el borde S, 
sobre las Zonas Internas, está condicionada por otra orientación preferente, de 
dirección E-O. 
El volumen total obtenido para la Cuenca de Granada es de 930 km3 con 
una incertidumbre de ±3%. La incertidumbre se ha calculado para las zonas 
donde no se disponía de mapa de basamento, según la metodología que se explica 
detalladamente para la cuenca de Guadix-Baza. 
La Cuenca de Guadix-Baza 
En este apartado se describe la metodología que se ha utilizado en las 
cuencas donde los datos no son continuos, como en el caso de los mapas de 
basamento, sino que se parte de datos puntuales como sondeos o columnas 
estratigráficas y/o lineales como cortes geológicos. En estas cuencas se han 
realizado cortes seriados en los que se dibuja la profundidad del basamento. Cada 
uno de los cortes es representativo para una porción de área de la cuenca. 
La cuenca de Guadix-Baza es una de las cuencas intramontañosas más 
grandes de las Béticas con un área de alrededor de 5.000 km2, situada sobre el 
límite de las Zonas Internas y Externas, al E de la cuenca de Granada (Fig. 2.13). 
En primer lugar, sobre la base geológica escala 1:200.000 (IGME, 1970; 
IGME, 1980; IGME, 1982; IGME, 1986), se dibujó el límite de la cuenca. A 
continuación se realizó una sectorización, dividiendo la cuenca en polígonos 
rectangulares o en forma de paralelepípedos que cubrían toda la extensión. En 
Guadix-Baza la sectorización resultó en 45 polígonos (Fig. 2.17). En el centro de 
cada polígono, transversalmente se realizó un perfil (Fig. 2.17 y 2.18) en el que se 
indican la geometría y espesor del relleno sedimentario. La cantidad de polígonos 
en los que se divide la cuenca está condicionada por la forma del límite de la 
cuenca y por los cambios en la profundidad del basamento, ya que cada perfil 
debe ser representativo para cualquier corte paralelo al mismo que se realice 
CAPÍTULO 2. Balance Volumétrico de Sedimentos  
58
dentro de cada polígono.
Fig. 2.17 A Mapa de la Cuenca de Guadix-Baza y situación de los datos utilizados para 
el cálculo volumétrico de sedimentos. B Cuenca de Guadix-Baza con la sectorización en 
polígonos realizada para el cálculo según el método de cortes seriados.
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Para construir los distintos perfiles, se dispone de su longitud a través de 
la cartografía, pero no de la geometría del basamento. Para resolver la geometría 
de cada perfil se utilizan distintos métodos en función de la cantidad y tipo de 
datos. En concreto se han distinguido 5 casos que se describen a continuación 
(Fig. 2.19). Asimismo, existirá una incertidumbre asociada a la cantidad y tipo de 
datos que variará en cada uno de los perfiles.
Fig. 2.18 Esquema del procedimiento de construcción de los polígonos y los perfiles en 
el método de cortes seriados.
Caso 1: Se trata del caso más favorable. Se dispone de un corte geológico 
que atraviesa el polígono con la misma orientación que el perfil que se quiere 
construir. El corte geológico se obtiene de la bibliografía o de las Hojas Magnas.
En este caso el perfil será igual que el corte y la incertidumbre será mínima. 
Caso 2: Se dispone de al menos dos tipos de datos, uno de profundidad del 
basamento dentro de la cuenca y otro de la geometría de los bordes. Por tanto los 
datos disponibles son: 
1.- Uno o más datos puntuales de espesor de sedimentos que se obtienen 
de: a) un corte geológico que corta el perfil que se va a construir, b) presencia de 
un sondeo. 
2.- Buzamiento del basamento de la cuenca en los márgenes, que se 
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obtiene de los cortes geológicos de las Hojas Magnas. Los ángulos de los bordes 
de cuenca permiten definir dos situaciones: 1) que el ángulo se mantenga hasta 
alcanzar el espesor máximo, lo cual consideramos como una estimación de 
espesor máxima, 2) que el primer punto donde no tengamos control del 
buzamiento, hasta el dato de espesor, se unan mediante una línea recta, lo cual 
corresponde a un mínimo. Se dibujan dos perfiles, que corresponderán a una 
situación de espesor mínimo y a otra de máximo. 
Caso 3: En este tercer caso se dispone de datos de espesor sedimentario 
únicamente en los márgenes de la cuenca. La información la obtenemos de los 
cortes geológicos de las Hojas Magnas. En ocasiones tendremos además el 
buzamiento de los sedimentos que rellanan la cuenca, y en este caso se puede 
construir geométricamente un corte geológico. Otras veces disponemos tan solo 
de los buzamientos del basamento, en cuyo caso estimamos el espesor máximo 
mediante los datos de espesor adyacentes y el contexto geológico. Los perfiles de 
estimación máxima y mínima se realizan de la misma forma que en el caso 2. 
Caso 4: Se dispone de al menos un dato de espesor de sedimentos, pero 
ninguno de geometría de la cuenca. Para calcular el perfil máximo y el mínimo 
consideraremos los valores de buzamientos máximos y mínimos más cercanos al 
perfil que se va a construir, presentes en el mismo margen de la cuenca. 
Caso 5: Cuando en el polígono no existe ningún dato. Se construirá el 
perfil teniendo en cuenta las observaciones que se realicen de la cartografía 
geológica como, presencia de basamento en el interior de la cuenca, morfología 
de borde de cuenca, y el contexto geológico, extrapolando los datos más cercanos 
al perfil que se va a construir. Los perfiles máximos y mínimos se obtendrán 
tomando los ángulos mayores y el espesor máximo considerado, y los ángulos 
más pequeños con el espesor mínimo, respectivamente. 
En los casos 2, 3, 4 y 5, se obtiene un perfil que representa el área mínima 
posible y otro que representa un área máxima y la diferencia entre las dos (área 
rayada en Fig. 2.19) representa la incertidumbre. Se trata de la incertidumbre 
asociada a la geometría del basamento, que será menor cuantos más datos se 
tengan.
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Fig. 2.19 Esquema que muestra el procedimiento utilizado para dibujar los perfiles en 
función de los datos disponibles y ejemplos de la cuenca de Guadix-Baza. La 
incertidumbre aumenta desde el caso 1 hasta el 5 donde esta es máxima.
A continuación se toman las áreas mínimas y máximas obtenidas y se 
multiplican por la longitud L del polígono perpendicular al perfil (Fig. 2.18). Así 
se obtendrá el volumen mínimo y máximo dentro de cada polígono. Finalmente 
se suman todos los volúmenes y se obtiene el volumen mínimo y máximo total de 
cada cuenca. 
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La Cuenca de Guadix-Baza en planta presenta una morfología alargada en 
la dirección de la línea de contacto entre las Zonas Internas y Externas (Fig. 2.13) 
y por tanto NE-SO. Existen dos depresiones principales dentro de la cuenca, 
además de depresiones secundarias limitadas en oasiones por fallas normales. Los 
depocentros principales están situados uno de ellos en la zona de Guadix y el 
segundo en la subcuenca de Baza. Ambos depocentros están elongados en una 
dirección NO-SE (aproximadamente N125ºE). En estas zonas subsidentes desde 
el Mioceno superior se acumulan importantes espesores (más de 2.000 m en el 
caso de Baza). Por último, al igual que en la cuenca de Granada, la parte S de la 
cuenca está condicionada por estructuras de orientación E-O. 
El volumen obtenido para la cuenca de Guadix-Baza da un resultado de 
5.100 km3 con una incertidumbre calculada del 8%, por lo que el volumen de esta 
cuenca se sitúa en un rango entre 4.700 y 5.500 km3 aproximadamente. 
Excepto en las cuencas de Granada, Campo de Dalías, Málaga y Níjar, en 
el resto de las cuencas se ha procedido mediante el método de realizar cortes 
seriados para el cálculo del volumen sedimentario. En las cuatro primeras se 
disponía de mapas de basamento, mientras que en Níjar se construyó un mapa de 
basamento a partir de una red de perfiles magnéticos interpretados. Para ello se 
interpolaron los espesores de cada perfil mediante el método Kriging en el 
programa SURFER. Todos los perfiles seriados construidos, así como los mapas 
con el resultado de la división en polígonos y las referencias de las que se han 
extraído los datos y los mapas de basamento, se encuentran detallados en el 
Anexo que acompaña esta Memoria. 
Cálculo de volúmenes parciales: 
Los intervalos de tiempo para los que se calcularon los volúmenes 
parciales en estas cuencas, son el Mioceno superior, dentro del que se separan el 
Tortoniense y el Mesiniense cuando los datos disponibles lo permiten, y el Plio-
Cuaternario.
En la cuenca de Granada, Rodríguez-Fernández y Sanz de Galdeano 
(2006) presentan mapas de isopacas de sedimentos para distintos intervalos de 
tiempo, de los que se extrajeron los volúmenes parciales. 
En la cuenca de Níjar-Carboneras, una red de perfiles magnéticos 
interpretados (Pedrera et al., 2006) que cubren la totalidad de la cuenca, 
permitieron realizar mapas de isopacas parciales por tiempos mediante la 
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interpolación de los distintos reflectores en el programa Surfer (Anexo). 
En la mayoría de las cuencas intramontañosas, los volúmenes parciales se 
obtuvieron introduciendo las distintas unidades en los perfiles seriados 
construidos (Anexo). En algunas de estas cuencas la escasez de datos continuos 
no permitió diferenciar las distintas unidades en todos los perfiles de basamento 
construidos y en este caso, el cálculo se realizó con una cantidad menor de 
perfiles, aumentando así la incertidumbre en los resultados. 
En las cuencas de Pulpí e Hinojar, se disponía tan sólo de datos puntuales 
correspondientes a columnas estratigráficas o sondeos, donde las distintas 
unidades estratigráficas estaban definidas. En estas cuencas el cálculo se realizó 
tomando los porcentajes de cada unidad en los distintos sondeos o columnas, 
aplicando estos porcentajes al volumen total de estas cuencas. En este caso, los 
resultados obtenidos tienen una incertidumbre mucho mayor y por tanto los 
resultados representan un valor estimativo.   
Durante el Tortoniense superior, las cuencas de Granada, Fortuna y 
algunas zonas de Alicante-Cartagena presentan condiciones marinas cada vez 
más restringidas, que dieron lugar a la sedimentación de evaporitas. Asimismo, 
entre el Mesiniense medio y superior, el cese de la comunicación entre el 
Atlántico y el Mediterráneo dio lugar a la formación de potentes series 
evaporíticas en el centro del Mediterráneo y en algunas cuencas periféricas, en la 
que se ha denominado la Crisis del Mesiniense (Krijgsman et al., 1999a). En la 
Cordillera Bética los sedimentos evaporíticos de esta edad se encuentran en las 
cuencas de Sorbas, Níjar, Vera, Lorca y algunas zonas de la cuenca de Alicante-
Cartagena. Por tanto, muchas de estas cuencas presentan importantes espesores 
de evaporitas o carbonatos en el relleno sedimentario. Estos sedimentos no tienen 
relación con los procesos de erosión geomórfica de las áreas emergidas, sino que 
se producen por precipitación. 
En las cuencas de Sorbas, Fortuna y Alicante-Cartagena, donde las 
evaporitas alcanzan un mayor desarrollo, se ha realizado una tentativa de cálculo 
para cuantificar su volumen. Para ello se consideraron las áreas en las que estas 
formaciones evaporíticas están presentes y los espesores máximos. En la cuenca 
de Sorbas, estas formaciones de edad Mesiniense alcanzan 130 m de espesor en 
algunos puntos (Fortuin y Krijgsman, 2003), mientras que en la cuenca de 
Fortuna, las evaporitas tortonienses pueden presentar alrededor de 170 m, según 
el corte geológico de Garcés et al. (2001). Los volúmenes obtenidos dieron un 
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resultado de 25 km3 en la cuenca de Sorbas y 49 km3 en Fortuna y Alicante-
Cartagena. Estos valores se encuentran, en ambos casos, por debajo del 
porcentaje de incertidumbre del cálculo volumétrico de estas cuencas y se 
consideran por tanto despreciables. Además, las descripciones sedimentológicas 
indican que las formaciones evaporíticas presentan intercalaciones de material 
detrítico, por lo que el volumen de sedimentos formados puramente por 
precipitación química, es todavía menor que el calculado. 
Asimismo, a lo largo del Mioceno superior, muchas de las cuencas 
intramontañosas presentan arrecifes coralinos en los bordes de las cuencas 
(Esteban et al., 1996; Braga et al., 2003). Aunque localmente estos depósitos 
alcanzan un gran desarrollo, no suponen volúmenes considerables con respecto al 
relleno total, por lo que debido al carácter regional de este estudio, tampoco se ha 
considerado necesario diferenciarlos en el cálculo.  
2.3.4.4- Resultados del cálculo volumétrico
Las cuencas intramontañosas de la Cordillera Bética reciben sedimentos 
desde el Tortoniense inferior hasta la actualidad, con algunos hiatos. La 
morfología y la distribución de los depocentros en estas cuencas están 
fuertemente influenciadas por la tectónica y reproducen las direcciones de las 
estructuras principales de la Cordillera Bética. 
Los bordes de cuenca y los depocentros de las cuencas situadas sobre el 
contacto entre Zonas Internas y Externas (Granada, Guadix-Baza, Lorca, Fortuna 
y Alicante-Cartagena), así como las cuencas de la Zona Prebética, se disponen 
según dos direcciones principales. La primera es la dirección NE-SO 
(aproximadamente N65ºE), que corresponde a la dirección de las estructuras 
compresivas de las Zonas Externas, y la segunda es la familia de fallas normales 
de dirección NO-SE (N120º-135ºE) (Fig. 2.20). 
La parte S situada sobre las Zonas Internas de las cuencas de Granada y 
Guadix-Baza, así como las cuencas situadas enteramente sobre las Zonas Internas 
occidentales (Málaga, Sorbas-Tabernas, Níjar-Carboneras, Cuenca de las 
Alpujarras, Almanzora, y Huercal-Overa), están elongadas según la orientación 
E-O (Fig. 2.20), que coincide con la dirección de los pliegues del Dominio 
Cortical de Alborán, aunque también presentan depocentros que siguen la 
orientación de la familia de fallas normales  de dirección N120º-135ºE. 
Por último, las fallas transcurrentes de la zona oriental de la Cordillera 
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Bética de dirección NE-SO, compartimentan las cuencas orientales de 
Carboneras, Vera, Pulpí, Hinojar, Lorca, Fortuna y Alicante-Cartagena, alargando 
los depocentros principales paralelos a las fallas (Fig. 2.20) (Booth-Rea et al., 
2003).
Fig. 2.20 Mapa tectónico de la Cordillera Bética y el Rif con los ejes de los depocentros 
principales de las cuencas neógenas.
Los volúmenes obtenidos en estas cuencas suman un total de 
aproximadamente 9.200 km3 con una incertidumbre del 10% (Fig. 2.21). El 
máximo volumen de sedimentos se encuentra en la Cuenca de Alicante-
Cartagena, con alrededor de 2.500 km3 (incertidumbre de ±8%), seguida de la 
Cuenca de Guadix-Baza con 2.300 km3 ±8%, que son a su vez, las cuencas que 
presentan una mayor extensión.  
A pesar de la dificultad que representa el cálculo de volúmenes parciales 
por unidad de tiempo, se ha realizado una estimación de los mismos en la 
totalidad de las cuencas, en los que las incertidumbres varían mucho en función 
de la cantidad de datos de partida. Se ha realizado asimismo, una tentativa de 
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cálculo del volumen que representan las rocas precipitadas químicamente, cuyo 
resultado indica que los volúmenes de estas rocas se encuentran siempre por 
debajo de la incertidumbre asociada al cálculo y representan por tanto cantidades 
volumétricas despreciables para el cálculo que se realiza en este trabajo. 
Fig. 2.21 Resultados de los volúmenes sedimentarios de las cuencas intramontañosas 
béticas e incertidumbre asociada al cálculo en el panel horizontal. En el panel vertical se 
indica la edad de los sedimentos que rellenan estas cuencas y se distinguen las facies 
marinas o continentales. Pr: Cuencas Prebéticas, G-B: Guadix-Baza; Gr: Granada; F: 
Fortuna; L: Lorca; Al: Corredor de Almanzora; R: Ronda; H-O: Huercal-Overa; P-H: 
cuencas de Pulpí, Hinojar y Mazarrón; S-T: Cuencas de Sorbas-Tabernas y Corredor de 
las Alpujarras; A-C: Alicante-Cartagena; M: Cuenca de Málaga; N-C: cuencas de Níjar-
Carboneras, Andarax y Campo de Dalías; V: Vera. Situación de las cuencas en Fig. 2.13.
Los resultados de los volúmenes parciales actuales (Tabla 2.5 y Fig. 2.22), 
muestran que las mayores acumulaciones sedimentarias se producen durante el 
Mioceno superior. Únicamente las Cuencas de Granada y Guadix Baza presentan 
un mayor contenido de sedimentos plio-cuaternarios que del Mioceno superior. 
Estas dos cuencas se encuentran situadas en la vertiente N de las dos grandes 
sierras de las Béticas: Sierra Nevada y Sierra de los Filabres, limitadas al N por 
las estribaciones de las Zonas Externas. A partir del Tortoniense superior la 
sedimentación es de tipo continental y ambas cuencas son endorreicas hasta el 
Pleistoceno medio en el caso de Granada (Ruíz-Bustos et al., 1990) y el límite 
Pleistoceno medio/superior en el caso de Guadix-Baza (Martín-Penela, 1987).  
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En las Cuencas de Alicante-Cartagena, Málaga y Campo de Dalías, el 
volumen del Plioceno y Cuaternario, aunque no es superior al del Mioceno 
superior, es significativo y comprende el 33%, 43% y 49% respectivamente del 
volumen total de cada cuenca. En el resto de las cuencas los sedimentos de esta 
edad representan volúmenes muy inferiores a los del Mioceno superior (entre 1 y 
19%) del volumen total.  
La distinción entre volúmenes sedimentarios del Tortoniense y del 
Mesiniense dentro del Mioceno superior, se ha podido calcular en algunas 
cuencas. Los resultados obtenidos no presentan una pauta común, ya que en 
algunas de las cuencas los sedimentos mayoritarios son del Tortoniense y 
viceversa.
Total Pliocuat. Mioc. Sup. Mesin. Torton. 
Mioc. inf. 
y medio 
(km3) (km3) (km3) (km3) (km3) (km3)
Guadix-Baza (G-B) 2300 1300 1000 350 650   
Granada (Gr) 930 503 427 311 116   
Almanzora (Alm) 90 5 85     
Huercal-Overa (H-O) 240 3 237 15,8 221,2   
Vera (V) 135 4 131     
Sorbas-Tabernas (S-T) 510 10 500     
Campo Dalías (D) 190 94 96 44,5 51,9   
Níjar-Carboneras (N-C) 300 45 255     
Lorca (L) 160 8 152 50 102   
Fortuna (F) 700 38 662 208 454   
Pulpí-Hinojar (P-H) 300 57 243     
Alicante-Cartagena (A-C) 2500 819 1681 988 693   
Prebéticas (Pr) 740  370   370
Málaga (M) 60 26 34     
Ronda (Rn) 80   80       
Total 9235 2912 5953     370
Tabla 2.5 Resumen resultados del cálculo de volúmenes sedimentarios parciales por 
intervalos de tiempo en las cuencas intramontañosas de la Cordillera Bética.  
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Fig. 2.22 Resultados cálculo de volúmenes sedimentarios parciales por intervalos de 
tiempo en las cuencas intramontañosas de la Cordillera Bética. Leyenda en la Tabla 2.5.
2.3.5.- Cuencas neógenas del Rif  
2.3.5.1.- Características geológicas de las cuencas
Hasta el límite Tortoniense/Mesiniense las cuencas presentes en la 
cordillera del Rif formaban parte de una única cuenca de surco frontal que 
comunicaba el Atlántico y el Mediterráneo, que se ha denominado el Corredor 
del Rif (Cirac, 1987). En la actualidad los sedimentos que se depositaron en el 
corredor forman afloramientos dispersos o cuencas aisladas, debido a los 
movimientos tectónicos que elevaron esta cuenca desde hace 7,2 Ma (Krijgsman 
et al., 1999b). Las cuencas que se observan actualmente son, de Oeste a Este, la 
Cuenca del Rharb, las Cuencas de Ouerrah, la Cuenca de Melilla y la de Taza-
Guercif (Fig. 2.23). Además pequeñas cuencas que se observan en la costa 
Mediterránea y que se encuentran actualmente emergidas, formaban parte de la 
Cuenca de Alborán durante el Mioceno superior. 
La Cuenca del Rharb situada al SO y S de la cordillera del Rif constituye 
la cuenca de antepaís del Rif. Esta cuenca queda limitada al E por la cadena del 
Medio Atlas. El antepaís está formado por rocas paleozoicas del hercínico y por 
materiales mesozoicos. 
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Fig. 2.23 Mapa geológico del Rif y nomenclatura de las cuencas neógenas.
El basamento en esta cuenca está afectado por fallas hercínicas de 
dirección N20º -40ºE y N120ºE. Una de las fallas de la familia N120ºE divide el 
basamento de la cuenca del Rharb, en el área de La Mamora (Fig. 2.23), en dos 
sectores con diferente estructura del zócalo (Zouhri et al., 2001). El sector S está 
condicionado por las fallas hercínicas que generan horst y grabens, cuyas 
depresiones se rellenan con secuencias mio-pliocenas y quedan cubiertas por el 
Cuaternario. El sector N, presenta un basamento paleozoico con cobertera 
mesozoica que se encuentra flexionado como consecuencia del emplazamiento de 
las láminas cabalgantes del Rif (Zouhri et al., 2001).
La cuenca de Taza-Guercif se sitúa al SE del Rif. Se formó por flexión del 
basamento como consecuencia del avance de las Zonas Externas del Rif, al igual 
que todo el corredor. Esta cuenca pasó a continental hace 6 Ma (Krijgsman et al., 
1999b). No se puede afirmar si en este momento el corredor se cerró 
completamente o si permanecía una comunicación a través de un reducido 
corredor (Krijgsman et al., 1999b). No obstante, el primer intercambio de 
CAPÍTULO 2. Balance Volumétrico de Sedimentos  
70
mamíferos entre África y Europa se produjo hace 6,1 Ma (Benammi et al., 1996; 
Krijgsman et al., 1999b) indicando la existencia de un paso continental. 
Al Norte de esta cuenca y sobre rocas pertenecientes a las Zonas Externas 
del Rif se sitúa la Cuenca de Melilla, limítrofe con el Mar de Alborán. La 
sedimentación en esta cuenca comenzó durante una fase extensiva en el 
Tortoniense (Guillemin y Houzay, 1982).  
Las Cuencas de Ouerrah forman parte de las cuencas intramontañosas de 
la Cordillera del Rif y se encuentran situadas sobre las Zonas Externas. Formaban 
parte del Corredor del Rif hasta el levantamiento general de la zona que provocó 
su aislamiento y el fin de la sedimentación en el Mesiniense. 
2.3.5.2.- Relleno sedimentario
El Aquitaniense está constituido por facies mixtas terrígenas y 
carbonatadas (Esteban et al., 1996). Estos sedimentos se han observado en 
afloramientos dispersos en las Zonas Externas y bajo los depósitos del Mioceno 
superior de la Cuenca del Rharb en la región de la Mamora (Zouhri et al., 2001; 
Zouhri et al., 2003).
Los sedimentos del Mioceno medio (Languiense-Serravaliense) en el 
Corredor del Rif son de tipo turbidítico (Esteban et al., 1996). Tras un hiato en el 
Serravaliense superior se depositaron de manera continua las secuencias del 
Mioceno superior. El relleno sedimentario principal del corredor y de las distintas 
cuencas una vez individualizadas, se produce desde hace 8 Ma y continúa hasta el 
Pleistoceno en áreas cada vez más restringidas a medida que el área se levanta 
(Fig. 2.24). La sedimentación marina está compuesta principalmente por margas 
azules, algo arcillosas en el extremo atlántico.  
En la cuenca del Rharb, además del relleno sedimentario, el espacio 
generado se encuentra ocupado por una unidad equivalente al Cuerpo Caótico del 
Guadalquivir, formada por evaporitas y margas que algunos autores han llamado 
“Rides Prerifaines”. La cuenca es marina hasta los 3,5-5 Ma en la región de Saiss 
(Fig. 2.24). 
Los principales aportes sedimentarios en la cuenca de Taza-Guercif 
proceden del Sur como consecuencia de la inversión tectónica y consiguiente 
levantamiento del Medio Atlas (Krijgsman et al., 1999b). Los primeros 
sedimentos son de edad Tortoniense y se disponen sobre rocas del Jurásico en 
una secuencia transgresiva que dejó principalmente margas azules y 
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esporádicamente turbiditas. La sedimentación es continental a partir de los 6 Ma 
(Krijgsman et al., 1999b). 
Fig. 2.24 Edad de la transición marino a continental expresada en millones de años en las 
cuencas neógenas de la Cordillera del Rif. Leyenda del mapa como en Fig. 2.20. 
Los sedimentos en la cuenca de Melilla presentan una secuencia 
transgresiva del Tortoniense al Mesiniense, seguida de una regresión que culmina 
en una sedimentación continental lacustre hacia los 5,8 Ma (Rouchy et al., 2003). 
Tras la emersión de la cuenca una importante erosión marcó el final del 
Mesiniense. Esta erosión se correlaciona con las incisiones erosivas observadas 
en la Cuenca Sur de Alborán (Rouchy et al., 2003). Estos paleovalles quedaron 
cubiertos por sedimentos marinos del Plioceno inferior. La cuenca emerge 
definitivamente a los 3,6 Ma. 
2.3.5.3.- Datos y metodología
Los datos utilizados para el cálculo de volumen en las cuencas del Rif se 
han recogido de la bibliografía y del mapa geológico del Reino de Marruecos 
(Saadi et al., 1985). Estos datos incluyen cortes geológicos, mapas de isopacas en 
tiempo (TWTT), sondeos comerciales y líneas sísmicas (Benson et al., 1991; 
Flinch, 1993; Zizi, 1996; Bernini et al., 2000; Gelati et al., 2000; Sani et al., 
2000; Münch et al., 2001; Zouhri et al., 2001; Essahlaoui et al., 2001; Zouhri et 
al., 2003). En la Cuenca del Rharb se realizó un mapa de isopacas interpolando 
todos los datos disponibles (Fig. 2.25) con el programa SURFER. A partir del 
mapa de isopacas se calculó el volumen sedimentario. 
2.3.5.4- Mapas de isopacas y resultado del cálculo volumétrico
La figura 2.26 representa los espesores sedimentarios del relleno de la 
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Cuenca del Rharb. Al igual que en la cuenca de antepaís de la Cordillera Bética 
(Guadalquivir) los depocentros se alinean al frente de los cabalgamientos de las 
Zonas Externas. Las direcciones de la estructura de las Zonas Externas del Rif y 
del eje de la cuenca presentan una orientación NO-SE en la parte occidental, que 
cambia a O-E en la parte oriental. Un corte perpendicular al eje de la cuenca 
muestra un relleno sedimentario con forma de triángulo invertido con el máximo 
desplazado hacia el frente de cabalgamientos, característico de las cuencas de 
antepaís como respuesta a la flexión del basamento. 
La Cuenca del Rharb se abre hacia el Atlántico donde continúa la 
sedimentación en la plataforma marina, mientras que hacia el E los sedimentos se 
acuñan debido al levantamiento del basamento. 
Fig. 2.25 Datos utilizados para realizar el mapa de isopacas de la Cuenca del Rharb.
El volumen total de sedimentos que rellenan la Cuenca del Rharb, 
incluyendo la subcuenca de Saiss, da un resultado de 13.100 km3 (Fig. 2.26). 
Ninguno de los autores consultados en la bibliografía distingue en esta 
cuenca la cuña de deformación de sedimentos miocenos que se observa al frente 
del cuerpo caótico en la Cuenca del Guadalquivir. No obstante, la unidad formada 
por las “Rides Prerifaines” que rellenan en parte la Cuenca del Rharb, deforman 
una secuencia sedimentaria con edades comprendidas entre el Mesozoico y el 
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Mioceno medio (Flinch, 1996). Se desconoce el volumen total de sedimentos del 
Mioceno inferior y medio incorporados en esta unidad tectónica. En la Cuenca 
del Guadalquivir, los sedimentos miocenos implícitos en la cuña de deformación 
frontal del cuerpo caótico llegan a representar hasta el 30 % de los sedimentos 
miocenos del relleno sedimentario. Asumiendo esta proporción para la Cuenca 
del Rharb obtenemos que los sedimentos del Mioceno y Cuaternario que rellenan 
la cuenca podrían alcanzar los 17.000 km3 (un 30% más del calculado). Debido a 
que no disponemos de datos para cuantificarlo de manera más precisa, 
consideramos que el relleno sedimentario de esta cuenca se encuentra entre los 
13.100 km3 y los 17.000 km3, lo que representa un total de alrededor de 15.000 
km3 con una incertidumbre de ±13%. 
Fig. 2.26 Mapa de espesores sedimentarios totales de la Cuenca del Rharb. Coordenadas
en metros.
El relleno sedimentario de la cuenca del Rharb se ha dividido en tres 
intervalos de tiempo (Mioceno inferior y medio, Mioceno superior y Plioceno-
Cuaternario). Se han realizado mapas de isopacas para cada uno de los intervalos 
(Fig. 2.27), de los que se han extraído los volúmenes. El espesor de sedimentos 
del Mioceno inferior y medio, según los datos disponibles, no supera los 450 m a 
lo largo de toda la cuenca. Parte de estos sedimentos se incluyen en la cuña 
tectónica del cuerpo caótico. El volumen de estos sedimentos, sin tener en cuenta 
los que se encuentran implícitos en el cuerpo caótico, suman un total de 
aproximadamente 1.000 km3. Hemos estimado que en el cuerpo caótico podrían 
existir hasta 3.900 km3 de sedimentos de esta edad. Por tanto consideramos un 
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volumen de 2.450 km3, con una incertidumbre muy alta, del 59%. El volumen 
aproximado del Mioceno superior, donde la incertidumbre es menor, da un total 
de 9.900 km3, mientras que en el Plioceno-Cuaternario, el volumen obtenido es 
de 2.200 km3.
Fig. 2.27 Mapas de espesores sedimentarios por intervalos de tiempo en la Cuenca del 
Rharb. Coordenadas en metros. A Mapa de isopacas del Plio-Cuaternario, B mapa de 
isopacas del Mioceno superior, C mapa de isopacas del Mioceno inferior y medio.
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La Cuenca de Taza-Guercif, que formaba parte del Corredor del Rif 
durante parte del Mioceno, recibe los sedimentos principalmente del Sur 
procedentes del Atlas (Krijgsman et al., 1999b), por lo que no se ha tenido en 
cuenta en el cómputo total de sedimentos que provienen del Rif. 
La Cuenca de Melilla, debido a su posición limítrofe con el Mar de 
Alborán, se ha cuantificado junto a la Cuenca del Mar de Alborán. 
Por último las Cuencas de Ouerrah se han calculado mediante el método 
de cortes seriados, obteniendo un resultado de 90 km3. Los sedimentos que 
rellenan estas cuencas son de edad Mioceno superior. 
2.4 VOLÚMENES ROCOSOS EQUIVALENTES 
Los volúmenes sedimentarios calculados para las cuencas sedimentarias 
neógenas de la Cordillera Bética y el Rif, suman un total de 217.300 km3. Parte 
del relleno sedimentario del Mar de Alborán lo componen sedimentos 
hemipelágicos, compuestos por nanofósiles, que se han eliminado del volumen 
total calculado en esta cuenca. El resultado final, una vez eliminados estos 
sedimentos, es de aproximadamente 209.000 km3.
El volumen sedimentario obtenido se ha transformado a volumen rocoso 
equivalente, convirtiendo las densidades sedimentarias en una densidad media de 
roca correspondiente al área fuente. Un estudio similar realizado en los Alpes, 
donde se cuantifican los volúmenes sedimentarios y se transforman a volúmenes 
rocosos (Kuhlemann et al., 2001) considera una media de 2.700 kg m-3, como 
valor representativo para rocas metamórficas de basamento y rocas Mesozoicas 
compactadas. Asimismo, en las Béticas, diversos estudios de modelización 
gravimétrica (Torne y Banda, 1992; Torne et al., 1992; Watts et al., 1993; 
Galindo-Zaldívar et al., 1997), así como medidas directas de velocidad de ondas 
sísmicas y densidades (Zappone et al., 2000), asignan un valor de 2.700 kg m-3 
tanto para las Zonas Externas como para el Dominio Cortical de Alborán.
Las densidades sedimentarias propuestas tanto en mar como en tierra para 
los depósitos del Neógeno, inferidas a partir de sísmica (Berástegui et al., 1998; 
González-Fernández et al., 2001; Gutscher et al., 2002), así como las utilizadas 
en la modelización geofísica (Torne et al., 2000; Pedrera et al., 2006), oscilan 
entre los 2.000 y los 2.400 kg m-3. En este trabajo se ha considerado una media de 
2.200 kg m-3 para estos sedimentos. En la Cuenca de Alborán no obstante, debido 
a los grandes espesores de sedimentos que se alcanzan en los depocentros de la 
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cuenca Oeste, se ha tomado la media de 2.400 kg m-3 propuesta por Torné et al. 
(2000) como representativa para las unidades inferiores (intervalo Mioceno 
inferior-medio). 
    
Volumen
sedimentario 
km3
Densidades 
sedim.      
kg m-3
Masa
(*10^12 kg) 
Densidad
rocosa 
kg m-3
Volumen
equivalente 
km3
Guadalq. Total 14.000       11.407 
Mioc. m. 2.790 2.200 6138 2.700 2.273 
Mioc. sup. 8.400 2.200 18480 2.700 6.844 
Plio-Cuat. 2.810 2.200 6182 2.700 2.290 
Rharb Total 14.550    11.856 
Mioc. inf. m. 2.450 2.200 5390 2.700 1.996 
Mioc. sup. 9.900 2.200 21780 2.700 8.067 
Plio-Cuat. 2.200 2.200 4840 2.700 1.793 
Alborán Total 89.600    76.311 
Mioc. inf. m. 44.600 2.400 107040 2.700 39.644 
Mioc. Sup. 24.400 2.200 53680 2.700 19.881 
Plio-Cuat. 20.600 2.200 45320 2.700 16.785 
G. Cádiz Total 81.600    66.489 
Mioc. inf. m. 24.000 2.200 52800 2.700 19.556 
Mioc. sup. 22.600 2.200 49720 2.700 18.415 
Plio-Cuat. 35.000 2.200 77000 2.700 28.519 
Intramont. Total 9.290    7.553
Mioc. inf. m. 370 2.200 814 2.700 301 
Mioc. sup. 6.019 2.200 13241 2.700 4.904 
Plio-Cuat. 2.881 2.200 6338 2.700 2.347 
TOTALES Total 209.040    173.616 
Mioc. inf. m. 74.210    63.771 
Mioc. sup. 71.319    58.112 
Plio-Cuat. 63.491       51.733 
Tabla 2.6 Resumen de los resultados del cálculo de volumen equivalente rocoso total y 
parcial por intervalos de tiempo, de las cuencas neógenas de las Béticas y el Rif. 
77
CAPÍTULO 2. Balance Volumétrico de Sedimentos
2.5 RESULTADOS Y CONCLUSIONES 
a) Volúmenes sedimentarios totales procedentes de la erosión de la 
Cordillera Bética y el Rif 
El volumen de sedimentos neógenos de la totalidad de las cuencas de la 
Cordillera Bética y el Rif, transformados a volumen equivalente rocoso, da un 
resultado de aproximadamente 173.600 km3. Los volúmenes sedimentarios se 
distribuyen de manera que la máxima acumulación se encuentra en la cuenca 
interna formada por el Mar de Alborán, que representa un 44% del volumen total. 
Una vez eliminada la fracción pelágica de los sedimentos de esta cuenca y 
transformado el volumen sedimentario en volumen rocoso equivalente, se obtiene 
un resultado de aproximadamente 76.300 km3 (Fig. 2.28).
Fig. 2.28 Resultado del cálculo volumétrico de las cuencas neógenas de las Béticas y el 
Rif, expresado en volúmenes equivalentes rocosos. En la vertical se indica la edad de los 
sedimentos que rellenan estas cuencas y sus facies.
El margen Atlántico (Golfo de Cádiz y NO del margen Africano) recibe 
36.700 km3 entre el Mioceno superior y el Cuaternario. Se ha realizado una 
estimación muy grosera de los sedimentos del Mioceno inferior y medio en esta 
zona que actualmente están en su mayoría incorporados a la unidad tectónica más 
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externa del orógeno (el cuerpo sísmicamente caótico). Esta estimación da un 
volumen equivalente rocoso de aproximadamente 19.500 km3, que se considera 
un máximo. El total en esta cuenca representa un 38% del volumen sedimentario 
total.  
Las cuencas de antepaís presentan volúmenes sedimentarios muy 
similares entre ellas, con 11.400 km3 de acumulación sedimentaria en el 
Guadalquivir y 11.900 km3 en el Rharb, que juntas representan un 13,4% del 
volumen sedimentario total. En la cuenca del Rharb, el volumen de Mioceno 
inferior y medio incorporado en la unidad tectónica es incierto y por tanto el 
volumen para este intervalo de tiempo presenta una alta incertidumbre. 
Por último, las cuencas intramontañosas de la Cordillera Bética y del Rif 
suman un total de 7.500 km3, que corresponde a tan sólo un 4,6% del volumen 
total. Las cuencas del Mioceno inferior y medio de las áreas emergidas tanto en 
las Béticas como en el Rif, se encuentran erosionadas en su mayoría y sus 
sedimentos incorporados en el registro sedimentario posterior. Su volumen se ha 
calculado tan solo en las Cuencas Prebéticas donde el registro es continuo y dan 
un resultado de aproximadamente 300 km3.
Por tanto se obtiene que aproximadamente el 50 % de los sedimentos se 
acumulan en las cuencas externas del Arco de Gibraltar (cuencas de antepaís y 
margen Atlántico), mientras que el 50 % restante se acumula en las cuencas 
internas del orógeno (Mar de Alborán y cuencas intramontañosas). 
La distribución de estos volúmenes por tiempos y sus implicaciones 
tectónicas se discuten en el Capítulo 4 de esta tesis, donde a partir de estos 
resultados se han calculado tasas de erosión y sedimentación que se contrastan 
con la evolución tectónica y paleogeográfica del orógeno Bético-Rifeño. 
b) Estructura de las cuencas sedimentarias neógenas 
La distribución de los sedimentos y la morfología de las cuencas 
sedimentarias neógenas en toda el área estudiada se encuentran controladas por la 
estructura y la evolución tectónica de las Béticas y el Rif. 
Las cuencas del Guadalquivir y el Rharb se forman como consecuencia de 
la flexión del basamento debida al emplazamiento de las láminas cabalgantes, 
además de una carga sublitosférica profunda adicional (al menos en el 
Guadalquivir) (García-Castellanos et al., 2002), mostrando una distribución de 
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sedimentos característica de las cuencas de antepaís. 
La vertiente atlántica de la Cordillera Bética y el Rif, presenta un relleno 
sedimentario neógeno en forma de arco, solidario con la estructura general de las 
distintas unidades tectónicas del orógeno Bético-Rifeño. Estos sedimentos se 
depositan sobre la unidad tectónica más externa formada por el cuerpo 
sísmicamente caótico, cuya superficie convexa condiciona la morfología de los 
depocentros. Además, en la parte cercana a la línea de costa, sobre la superficie 
de esta unidad, se forman fallas lístricas que vergen hacia la cuenca generando 
cuencas subredondeadas que dan un aspecto muy irregular al relleno 
sedimentario. Estas fallas se forman típicamente en cuñas tectónicas al alcanzar 
cierto grado de pendiente y en zonas tectónicamente activas donde las evaporitas 
son abundantes, como en el caso del cuerpo sísmicamente caótico.  
Los sedimentos que rellenan las cuencas intramontañosas de la Cordillera 
Bética tienen una edad de Tortoniense inferior a Cuaternario, con diversos hiatos 
(Rodríguez-Fernández et al., 1999). El basamento lo componen rocas 
pertenecientes a las Zonas Externas, rocas del Dominio Cortical de Alborán y 
localmente remanentes de sedimentos del Mioceno inferior y medio 
pertenecientes a anteriores cuencas sedimentarias. Los sedimentos más jóvenes 
los representan conglomerados rojos continentales que se han reconocido en 
algunas de las cuencas. Todo ello pone de manifiesto que, o bien el final del 
Serravaliense y el comienzo del Tortoniense está representado por una emersión 
generalizada que produjo una erosión pre-Tortoniense de los sedimentos de las 
anteriores cuencas, o bien eventualmente no se produjo sedimentación durante el 
Mioceno inferior y medio en las áreas que posteriormente ocuparían las cuencas 
intramontañosas. 
Posteriormente y todavía en el Tortoniense inferior, se produjo una 
transgresión que dejó sedimentos marinos, aunque no existe registro de esta edad 
en la totalidad de las cuencas (Vera, 2000). Los depósitos transgresivos del 
Tortoniense inferior se depositaron durante un nivel marino global de alrededor 
de 10 m por debajo del actual (Braga et al., 2003). La transgresión registrada no 
representa por tanto un ascenso del nivel eustático sino que responde a cambios 
tectónicos. El registro del Tortoniense superior es marino en todas las cuencas 
intramontañosas. 
Los bordes de estas cuencas, así como los ejes de los depocentros, 
reproducen la estructura tectónica. A menudo, tanto los depocentros como los 
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bordes de algunas cuencas, se encuentran limitados por fallas normales y 
transcurrentes, algunas de ellas activas hasta la actualidad (Galindo-Zaldívar et 
al., 2003). Las fallas normales presentan una dirección preferente NO-SE, siendo 
algunas E-O. Las fallas direccionales se localizan en la parte más oriental de la 
Cordillera Bética y presentan un orientación NNE-SSO. Los sinclinales que 
también forman depocentros son de dirección E-O sobre las Zonas Internas y NE-
SO sobre las Zonas Externas. La formación de estas estructuras en el Tortoniense 
superior permite que a medida que se forman los relieves circundantes, los 
productos de erosión de estos relieves se acumulen entre las sierras, dando lugar a 
las cuencas intramontañosas. 
Las cuencas intramontañosas que se sitúan enteramente sobre las Zonas 
Externas (Cuencas Prebéticas y Cuenca de Ronda), presentan una evolución que 
difiere del resto de las cuencas intramontañosas. Los sedimentos de las Cuencas 
Prebéticas se disponen generalmente sobre los sedimentos del Mioceno inferior y 
medio, que se depositaron en el Corredor Norbético. Estas cuencas evolucionaron 
como cuencas de piggy-back debido a la actividad de los cabalgamientos de esta 
región. A partir del Serravaliense estas cuencas emergen y la sedimentación pasa 
a ser de tipo fluvio-lacustre (Calvo, 1978; Elízaga y Calvo, 1988). La Cuenca de 
Ronda pertenecía a la cuenca del Guadalquivir. El levantamiento de la zona dio 
lugar a que esta cuenca se individualizara y dejara de recibir sedimentos en el 
Mesiniense superior. 
En el Mar de Alborán, la distribución de los sedimentos es muy irregular 
y los mayores espesores no se sitúan junto a los mayores relieves en tierra, sino 
que están condicionados por la estructura del basamento. El depocentro en forma 
de arco de la parte más occidental de Alborán, donde se superan los 8.000 m de 
espesor, es con mucho el mayor espesor registrado en todas las cuencas del 
orógeno. La forma arqueada del depocentro de la cuenca O se genera por la 
intersección de dos familias de fallas normales con una dirección NE-SO en la 
parte N y NO-SE en la parte S. La parte S del depocentro situada entre el estrecho 
de Gibraltar y el Rif, presenta un área mucho mayor que la parte N de este 
depocentro.
Las direcciones que marcan estas fallas son las mismas que las fallas que 
limitan las cuencas intramontañosas. No obstante, el rifting en Alborán es 
anterior (Mioceno inferior a Tortoniense) a la formación de las cuencas 
intramontañosas. Las fallas que limitan los depocentros en el Mar de Alborán se 
han relacionado con procesos geodinámicos a escala litosférica (Platt y Vissers, 
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1989; Seber et al., 1996; Lonergan y White, 1997; Calvert et al., 2000; entre 
otros). A partir del Tortoniense los sedimentos en esta cuenca se acumulan 
preferentemente en depocentros alargados E-O, o paralelos a las fallas 
transcurrentes que atraviesan el Mar de Alborán en su parte más oriental, con 
direcciones NE-SO. 
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3. ESTRUCTURA DEL ORÓGENO BÉTICO-
RIFEÑO EN EL MARGEN ATLÁNTICO (GOLFO DE 
CÁDIZ Y MARGEN NOROESTE DE ÁFRICA) 
El límite de placas entre Iberia y África al Oeste del meridiano 12ºO, 
hasta la dorsal Terceira-Azores, se resuelve a lo largo de un límite lineal que 
incluye la falla de Gloria. Hacia el Este no obstante, el límite de placas 
comprende una amplia banda de deformación donde la sismicidad es dispersa e 
incluye diversas estructuras tectónicas como el Banco del Gorringe, o la 
continuación de las unidades del orógeno Bético-Rifeño en el Golfo de Cádiz. En 
este segmento, tanto la posición exacta del límite de placas, o la posible 
ramificación del límite en Iberia y África, así como la posición del límite entre 
corteza continental y oceánica es todavía hoy objeto de debate (e.g. Jiménez-
Munt et al., 2001; Rovere et al., 2004).
Los frentes imbricados de las Zonas Externas de las Béticas y el Rif se 
prolongan en mar sobre los márgenes pasivos mesozoicos de Iberia y África. La 
dirección de la estructura rota a través del Golfo de Cádiz, dando lugar a una 
morfología arqueada que ha llevado a diversos autores a denominar Arco de 
Gibraltar al orógeno que forman la Cordillera Bética y el Rif. 
Una de las características más llamativas del margen Atlántico del 
orógeno Bético-Rifeño, es la presencia de potentes masas sísmicamente caóticas 
que se extienden desde el frente del Arco de Gibraltar hasta las llanuras abisales 
de Herradura y Sena, emplazadas durante el Mioceno (e.g., Lajat et al., 1975; 
Bonnin et al., 1975; Purdy, 1975; Royden, 1993) (Fig. 3.1). Estas unidades se han 
interpretado como tectónicas o gravitacionales según los distintos autores y han 
recibido diversos nombres como “Cuerpo Caótico Gigante” (Torelli et al., 1997), 
“Unidad Alóctona” (González-Fernández et al., 2001; Gràcia et al., 2003b), 
“Complejo Olistostrómico” (Maldonado et al., 1999), o “Unidad Alóctona del 
Golfo de Cádiz” (Medialdea et al., 2004) según la interpretación en cuanto al 
mecanismo de emplazamiento.  
En este Capítulo se realiza el estudio de esta unidad mediante la 
interpretación de datos sísmicos y se integra dentro de la evolución tectono-
sedimentaria de la región, con el fin de obtener un escenario tectónico del 
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conjunto del orógeno. Dentro de esta unidad se distingue un dominio tectónico y 
uno gravitacional de acuerdo con Torelli et al. (1997), a los que se les asigna los 
nombres de “Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz” y “Unidad Gravitacional de 
Herradura” y se redefinen los límites de ambos dominios.  
El contenido de este capítulo se encuentra publicado en: Iribarren, L.,
Vergés, J., Camurri, F., Fullea, J. y Fernàndez, M. (2007). The structure of the 
Atlantic-Mediterranean transition zone from the Alboran Sea to the Horseshoe 
Abyssal Plain (Iberia-Africa plate boundary). Marine Geology (en prensa). 
3.1 DATOS Y METODOLOGÍA 
El estudio de la estructura y geometría del cuerpo sísmicamente caótico 
del Mioceno se llevó a cabo mediante la interpretación de una amplia red de 
perfiles sísmicos y de sondeos presentes en la zona. Los perfiles de sísmica 
multicanal suman un total de 27 y se encuentran distribuidos por toda la región, 
de manera que permitieron obtener una imagen tridimensional de la unidad 
sísmicamente caótica. Estos perfiles se adquirieron en diferentes campañas 
desarrolladas entre los años 1992 y 2002, e incluyen las líneas de las campañas 
ARRIFANO 1992 (Sartori et al., 1994); IAM de 1993 (Banda et al., 1995; 
Tortella et al., 1997); BIGSETS de 1998 (Gràcia et al., 2003b; Zitellini et al., 
2001); SISMAR de 2001 (Gutscher et al., 2002); y las VOLTAIRE de 2002 
(Zitellini et al., 2002). Esta red se completó con los datos publicados por Flinch 
(1996) en el que se presentan líneas sísmicas situadas sobre la plataforma 
Africana donde la cobertura era menor.  
Toda la red de perfiles sísmicos y los sondeos que se estudiaron, son los 
mismos que se utilizaron para el estudio del registro sedimentario neógeno que se 
encuentran descritos en el capítulo correspondiente (Fig. 2.7 y Fig. 3.1). 
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Fig. 3.1 A) Elementos principales de los límites de placas, cinemática relativa entre 
placas, situación de la falla de Gloria y situación de la zona de estudio. B) Mapa de las 
principales unidades tectónicas de la zona de estudio modificado de Rodríguez 
Fernández et al. (2004) para la Península Ibérica, Saadi et al. (1985) para el NO de 
África y Comas et al. (1999) para el Mar de Alborán. Se utilizaron asimismo los mapas 
de Rovere (2002), Gràcia et al. (2003a) y Gràcia et al. (2003b) para la estructura del 
margen Atlántico. CA: Cuenca del Algarve, BP: Banco de Portimao, BG: Banco del 
Guadalquivir, CCP: Cresta del Coral Patch, PIGC: Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, 
UGH: Unidad Gravitacional de Herradura. 
Los perfiles sísmicos se interpretaron distinguiendo la unidad tectónica de 
la gravitacional y se introdujeron en el programa de interpretación WINPICS, del 
que se extrajeron mapas de isobatas de la base y techo de ambas unidades dentro 
la unidad sísmicamente caótica. A continuación se convirtieron a profundidad 
mediante las velocidades sísmicas procedentes de experimentos de refracción 
publicados que se resumen en la Tabla 3.1. Finalmente se elaboraron mapas de 
isopacas con los que se obtuvo la extensión y geometría de ambas unidades. Se 
asignó una velocidad de 3,1 km/s a la unidad sísmicamente caótica y de 2 km/s a 
los sedimentos superiores. 
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Referencia Origen de datos Velocidad de 
seds. neógenos 
Velocidad Unidad 
Caótica Mioceno
Purdy (1975) Refracción 2 km/s 3,1 km/s 
Ryan et al. (1973) Sondeo (DSDP) 1,77 km/s  
González-Fernández et 
al. (2001)
Refracción 2 km/s 2 - 2,4 km/s 
Gutscher et al. (2002) Refracción 2 km/s 3 - 3,5 km/s 
Tabla 3.1 Velocidades sísmicas del Golfo de Cádiz publicadas.
3.2 GEOMETRÍA Y EXTENSIÓN DEL CUERPO SÍSMICAMENTE 
CAÓTICO: PRISMA IMBRICADO DEL GOLFO DE CÁDIZ Y UNIDAD 
GRAVITACIONAL DE HERRADURA. 
A pesar del carácter general desorganizado de los reflectores, es posible 
distinguir ciertas características que permiten diferenciar un dominio claramente 
de origen tectónico, de otro emplazado de forma gravitacional dentro de la unidad 
sísmicamente caótica. Algunos trabajos previos ya ponen de manifiesto esta 
diferenciación, aunque las interpretaciones son a menudo dispares como se 
expone a continuación. 
Bonnin et al. (1975) y Auzende et al. (1981) dividieron la unidad caótica 
en tres dominios a los que atribuyeron un origen gravitacional. Los llamaron 
dominios olistostrómicos I, II y III, en función de su posición geográfica desde el 
Arco de Gibraltar hasta la Llanura Abisal de Herradura respectivamente. Torelli 
et al. (1997) ofrecieron por primera vez una visión tridimensional de la geometría 
de esta unidad e identificaron un dominio tectónico al S y un dominio 
gravitacional en las llanuras abisales. Atribuyeron el dominio tectónico a un 
prisma de acreción de vergencia S que relacionaron con la convergencia entre 
Iberia y África. El dominio que ocupa la llanura de Herradura y parte del talud 
del Golfo de Cádiz lo interpretaron como una unidad gravitacional que procedía 
de los altos estructurales circundantes a esta llanura abisal. Finalmente 
distinguían pequeñas unidades gravitacionales procedentes del dominio tectónico. 
Medialdea et al. (2004) en cambio, propusieron 3 unidades diferentes en función 
CAPÍTULO 3. Estructura del Golfo de Cádiz y Noroeste de África
89
de su arquitectura sísmica, las principales características tectónicas internas y la 
naturaleza continental u oceánica del basamento, cuyo límite sitúan entre el talud 
y las llanuras abisales. De acuerdo con la interpretación de estos autores, las tres 
unidades se emplazaron como consecuencia de la compresión NE-SO debida a la 
convergencia de placas y son: i) el Dominio Bético-Rifeño que comprende la 
extensión de las Unidades Externas de las Béticas y el Rif; ii) el Talud Frontal; y 
iii) el Dominio Oceánico. Por último, Gutscher et al. (2002) interpretan que la 
mayor parte de la unidad caótica representa un prisma de acreción activo de 
vergencia O, que se desarrolla sobre una subducción oceánica cuya lámina buza 
hacia el E. Esta subducción seguiría siendo activa bajo el Arco de Gibraltar según 
estos autores. 
En este estudio, se diferencian dos unidades principales dentro de la 
unidad sísmicamente caótica a las que se les asigna la nomenclatura de Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz y Unidad Gravitacional de Herradura. Esta 
interpretación está de acuerdo, a grandes rasgos, con la distinción realizada por 
Torelli et al (1997). Sin embargo, la interpretación en cuanto a la formación y 
evolución de ambas unidades varía, ya que se ha integrado dentro de una cada 
vez mejor definida estructura y evolución tectónica neógena regional. Además, la 
presencia de un mayor número de campañas sísmicas en esta región ha permitido 
redefinir los límites de ambos dominios y obtener una imagen más precisa de su 
geometría. 
En cuanto al resto de trabajos, el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz 
coincide aproximadamente con las unidades I y II de Bonnin et al. (1975) y 
Auzende et al. (1981), los dominios Bético-Rifeño y Talud Frontal de Medialdea 
et al. (2004) y el prisma de acreción de Gutscher et al. (2002). En cuanto a la 
Unidad Gravitacional de Herradura, ésta representaría parte del dominio II y el 
dominio III completo de Bonnin et al. (1975) y Auzende et al. (1981) y el 
Dominio Oceánico de Medialdea et al. (2004). 
3.2.1.- El Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz 
El Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz se encuentra ocupando alrededor 
de 58.000 km2 de los márgenes SO de Iberia y NO de África (Fig. 3.1). Esta 
región del Atlántico se ha denominado genéricamente como Golfo de Cádiz en 
diversas publicaciones, a pesar de constituir un área más extensa que la del Golfo 
propiamente dicho, nomenclatura que se adopta en esta Memoria con el fin de 
simplificar los términos geográficos. 
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El prisma muestra una geometría en planta en forma de lengua de 
alrededor de 300 km de longitud en dirección ENE-OSO y entre 150 y 200 km de 
ancho en dirección NNO-SSE (Fig. 3.1). Esta unidad cubre la totalidad de los 
márgenes Ibérico y Africano desde las plataformas al E, a través de los taludes 
continentales, alcanzando los límites orientales de las llanuras abisales de 
Herradura y Sena al O. Los altos estructurales que forman el Banco del 
Guadalquivir y el de Portimao constituyen el límite N, y posiblemente actuaron 
como barrera topográfica a la expansión de esta unidad en dirección N, dando 
lugar a un límite irregular (Gràcia et al., 2003b). Este límite N, hacia la línea de 
costa, parece estar conectado a los extensos afloramientos del frente de las 
Unidades Subbéticas y de la unidad caótica que rellena parcialmente la cuenca 
del Guadalquivir constituidos, principalmente, por evaporitas del Triásico 
(Berástegui et al., 1998; Fernàndez et al., 1998).
El límite S del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz presenta una 
morfología muy rectilínea, como queda patente en la batimetría, y se curva hacia 
el SE en las cercanías de la costa Africana. El frente del prisma se conecta en la 
costa con el frente más externo de los cabalgamientos del Rif, situado bajo los 
sedimentos que rellenan la Cuenca del Rharb. 
En el límite OSO, la cresta del Coral Patch produce el mismo efecto que 
los Bancos del Guadalquivir y Portimao, actuando parcialmente como barrera 
batimétrica al avance hacia el O de esta unidad, causando la deformación del 
frente (Fig. 3.1). 
La estratigrafía de las regiones más distales del Golfo de Cádiz se ha 
interpretado de acuerdo con Tortella et al. (1997) y Medialdea et al. (2004). Las 
evaporitas del Triásico, sobre las que se disponen las margas y calizas del 
Jurásico superior al Cretácico inferior, constituyen la parte más baja de la 
sucesión estratigráfica. Les siguen los carbonatos y pizarras del Cretácico 
superior al Eoceno y Oligoceno basal. La unidad sísmicamente caótica se 
encuentra cubierta por sedimentos del Tortoniense superior a la actualidad (ver 
también Hayes et al., 1972; Hayward et al., 1999; Maldonado y Nelson, 1999; 
Maestro et al., 2003). 
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En la región más oriental del Golfo de Cádiz, cerca del Estrecho de 
Gibraltar, las Unidades Externas Béticas cabalgan sobre el prisma Imbricado del 
Golfo de Cádiz (e.g., Gràcia et al., 2003b). Los perfiles sísmicos AR92-6 y 
AR92-1 de la campaña ARRIFANO (Fig. 3.2 y 3.3) (Sartori et al., 1994) 
atraviesan el frente del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz en una dirección 
ENE-OSO y E-O respectivamente (Fig. 3.1). Estas líneas muestran cómo el frente 
de esta unidad tectónica presenta una morfología de cuña y una estructura interna 
caracterizada por fallas inversas lístricas que vergen hacia el O y alcanzan la base 
de esta unidad. Esta geometría indica que la base de la unidad corresponde a una 
rampa de cabalgamiento basal de bajo ángulo. El bloque de muro en la dirección 
en la que cortan los perfiles comprende una sucesión sedimentaria sin apenas 
deformación que buza suavemente hacia el E (Fig. 3.2). 
Fig. 3.3 Porción del perfil sísmico AR92-1 e interpretación. Este perfil atraviesa el frente 
NO del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz (PIGC) y la Unidad Gravitacional de 
Herradura (UGH) en una dirección E-O (situación en Fig. 3.1). Las fallas se han 
representado mediante líneas negras gruesas y las fallas internas del Prisma Imbricado 
del Golfo de Cádiz se dibujan en líneas discontinuas negras. 
La línea AR92-6 muestra al frente de esta unidad, en el antepaís, dos 
diapiros que cortan la totalidad de la serie mesozoica-cenozoica y deforman el 
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fondo marino (Fig. 3.2). De acuerdo con la estratigrafía regional, estos diapiros 
los forman probablemente las sales del Triásico superior, lo cual indica que la 
terminación SO del prisma se encuentra todavía sobre la corteza continental 
Africana. La terminación NO de esta unidad tectónica asimismo, se encuentra 
sobre corteza continental Ibérica (Rovere et al., 2004). El perfil sísmico AR92-1 
muestra que el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz se sitúa estratigráficamente 
sobre la Unidad Gravitacional de Herradura (Fig. 3.3). 
Fig. 3.4 Porción del perfil sísmico AR92-5 e interpretación. Este perfil atraviesa el 
Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz (PIGC) en una dirección NO-SE (situación en Fig. 
3.1). Las fallas se han representado mediante líneas negras gruesas y las fallas internas 
del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz se dibujan en líneas discontinuas negras. 
El perfil sísmico AR92-5 atraviesa el Prisma Imbricado del Golfo de 
Cádiz en dirección NO-SE, en la parte más occidental, mostrando una geometría 
convexa del techo de la unidad tectónica en esa dirección (Fig. 3.4 y 3.5). Dentro 
de la unidad se observan cabalgamientos con doble vergencia, hacia el N o NO y 
hacia el S o SE (Fig. 3.4). El prisma se superpone a la cresta del Coral Patch que 
causa la deformación del frente del prisma y una disminución del espesor en la 
unidad sobre el eje de esta estructura, indicando que existía relieve batimétrico 
anterior a su emplazamiento (Fig. 3.4). Esta disposición se observa igualmente en 
la línea Tasyo-3 (Medialdea et al., 2004; Fig. 9). Sin embargo, la deformación de 
esta estructura continúa con posterioridad al emplazamiento del prisma causando 
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el plegamiento del bloque de muro y del fondo marino actual en una dirección N-
S o NO-SE (Fig. 3.4). El techo de esta unidad tectónica en esta dirección aparece 
plegada como consecuencia de esta compresión e indica, por tanto, que dicha 
compresión continuó activa con posterioridad al emplazamiento del Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz.     
Fig. 3.5 A Mapa de 
isobatas de la superficie 
de techo del Prisma 
Imbricado del Golfo de 
Cádiz (PIGC). Obsérvese 
la depresión arqueada al 
E de la unidad, que se 
rellena de depósitos 
posteriores al desarrollo 
del prisma (Mioceno 
superior-Cuaternario). B
Mapa de isobatas de la 
superficie basal del 
PIGC. El espesor de la 
unidad en la región 
oriental no permite 
obtener una imagen de la 
superficie basal en esta 
zona. C Mapa de isopacas 
del PIGC en m. Los tres 
mapas muestran los 
perfiles sísmicos 
utilizados para la 
elaboración de los 
mismos. 
Se utilizaron la totalidad de los perfiles sísmicos disponibles, junto con los 
sondeos, para elaborar mapas de isobatas e isopacas del Prisma Imbricado del 
Golfo de Cádiz (Fig. 3.5). El techo de esta unidad tectónica se hace más profundo 
hacia el O (Fig. 3.5 A). A partir del mapa de isobatas se infiere que el techo es 
aproximadamente convexo en dirección N-S y E-O, aunque no simétrico, con la 
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zona topográficamente más elevada situada en la región NE (Fig. 3.5 A). Este 
mapa muestra en la región más oriental, una marcada depresión con forma 
arqueada solidaria con la estructura de las unidades Bético-Rifeñas, que conecta 
el Guadalquivir y el Rharb. Esta depresión se rellena con sedimentos del Mioceno 
superior y Plio-Cuaternario. Además, el techo de la unidad representa una 
superficie muy irregular con una gran cantidad de diapiros y volcanes de lodo que 
irrumpen en esta superficie (e.g., Pinheiro et al., 2003; Medialdea et al., 2004). 
Existen también fallas lístricas normales hacia la cuenca que crean pequeños 
depocentros sedimentarios subredondeados. Estas fallas normales se han descrito 
previamente frente a Larache y en tierra en la cuenca del Rharb (Flinch, 1996), 
además de en el Golfo de Cádiz (Maestro et al., 2003). La superficie basal buza 
hacia el E alcanzando una profundidad máxima de 11-12 km en la posición 36ºN 
y 7º30’ O (Fig. 3.5 B).  
Debido al gran espesor que alcanza el prisma en la parte central y oriental, 
la superficie basal no se observa a través de la sísmica en esta región. El mapa de 
isopacas resultante muestra que esta unidad presenta un espesor de al menos 10 
km, hasta la zona donde se dispone de datos, lo que está en consonancia con los 
14 km propuestos por Thiebot y Gutscher (2006) en la parte más oriental del 
prisma. Estos autores se basan en la comparación con los mapas de anomalía 
gravimétrica para determinar la profundidad del basamento en la región oriental, 
donde no se dispone de datos de sísmica. 
3.2.2.- La Unidad Gravitacional de Herradura 
Exceptuando los depósitos gravitacionales de escaso desarrollo que se 
observan en la Llanura Abisal del Sena, el dominio gravitacional está 
principalmente representado por la Unidad Gravitacional de Herradura. En esta 
llanura, estos depósitos se encuentran en un área de aproximadamente 18.000 
km2 y en mapa presentan una longitud de 300 km paralelos al eje de la Llanura 
Abisal de Herradura (Fig. 3.1). Al N, esta unidad se encuentra limitada por el 
Banco del Gorringe y al S por el monte submarino Coral Patch (Fig. 3.1 y Fig. 
3.6).
El límite oriental de la Unidad Gravitacional de Herradura se encuentra 
ligeramente por debajo del frente del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz (Fig. 
3.3). En algunas zonas de este límite es difícil de distinguir claramente ambas 
unidades, ya que parte del dominio gravitacional se encuentra deformado e 
incorporado en el dominio tectónico. El perfil IAM-4, que atraviesa la unidad en 
dirección NO-SE, muestra que los sedimentos inferiores a esta unidad se 
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encuentran plegados formando un sinclinal abierto y que la Unidad Gravitacional 
de Herradura rellena el espacio generado previamente (Fig. 3.6). Algunos 
reflectores internos sub-horizontales dentro de la Unidad Gravitacional de 
Herradura, indican que probablemente esta unidad no se formó en un único 
evento deposicional, sino que hubo más de un episodio (Camurri, 2004). Sin 
embargo, los extremos de esta unidad no muestran interdigitación con los 
sedimentos, por lo que o bien estos episodios ocurrieron en un periodo de tiempo 
relativamente corto, o bien las sucesivas caídas de sedimentos ocuparon áreas 
cada vez más reducidas dentro de la unidad gravitacional. La Unidad 
Gravitacional desaparece por acuñamiento lateral hacia el Banco del Gorringe, 
así como hacia el Coral Patch, como muestran las imágenes sísmicas (Fig. 3.6 B 
y 3.6 D). 
Fig. 3.6 A Interpretación del perfil sísmico IAM-4. Perfil sísmico completo en Tortella et 
al. (1997). Este perfil atraviesa la Llanura Abisal de Herradura en dirección NO-SE 
(Situación en Fig. 3.1). Las fallas se han representado mediante líneas negras gruesas y 
las fallas supuestas mediante líneas discontinuas B y D Zoom del perfil e interpretación 
mostrando las terminaciones NO y SE de la Unidad Gravitacional de Herradura hacia el 
alto del Gorringe y hacia el Coral Patch respectivamente. C Zoom del perfil e 
interpretación que muestra las fallas que cortan y deforman la secuencia sedimentaria. Se 
distingue la secuencia pretectónica de la sintectónica asociadas a estas fallas. 
El mapa de isobatas del techo de la Unidad Gravitacional de Herradura 
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muestra una marcada lineación de dirección NNE-SSO que separa una región 
más alta al E, con una batimetría de alrededor de -4.800 m, y una región más baja 
al O, en la que la superficie se encuentra a aproximadamente -5.200 m (Fig. 3.7 
A). Esta lineación coincide con la falla de Herradura, claramente visible en el 
perfil IAM-4 (Fig. 3.6), que eleva el bloque de techo al E, aproximadamente 400 
m. Algunas fallas menores paralelas a ésta también contribuyen al levantamiento 
de del bloque al E de la zona de fallas (Fig. 3.6).
       Fig. 3.7 A Mapa de 
isobatas del techo de la 
Unidad Gravitacional de 
Herradura (UGH). La 
falla de Herradura 
produce el escalón de 
dirección NE-SO, que 
eleva el bloque SE. B
Mapa de isobatas de la 
superficie basal de la 
UGH. C Mapa de 
isopacas de la UGH. 
Todos los mapas 
muestran los perfiles 
sísmicos utilizados en su 
elaboración. FH: Falla 
de Herradura. 
El mapa de isobatas de la superficie de muro de la Unidad Gravitacional 
de Herradura muestra una profundidad máxima a través del eje del segmento 
oriental de la Llanura Abisal de Herradura. Se observa también otro máximo en la 
profundidad más local, en la región donde la llanura cambia de orientación de 
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ONO a OSO (Fig. 3.7 B).
El mapa de isopacas reproduce aproximadamente el mapa de isobatas de 
la superficie de muro, mostrando un espesor máximo en el segmento E de 3000 m 
aproximadamente, que disminuye rápidamente hacia el O (Fig. 3.7 C). La 
distribución del espesor, más importante en el segmento oriental, sugiere que la 
Unidad Gravitacional de Herradura se alimenta al menos en parte del E, aunque 
no se pueden descartar contribuciones de los altos estructurales que limitan esta 
unidad. El volumen total es de alrededor de 23.000 km3.
3.3 ESTRUCTURA Y NATURALEZA DEL CUERPO SÍSMICAMENTE 
CAÓTICO EN LAS ZONAS EMERGIDAS 
La unidad caótica situada al frente de las Unidades Externas tanto en la 
Cordillera Bética como en el Rif y rellenando parcialmente las cuencas de 
antepaís del Guadalquivir y del Rharb, presenta características muy similares al 
Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, del que parecen constituir la continuación 
en tierra. 
En la Cordillera Bética esta unidad se definió como “Zona 
Olistostrómica” por Perconig (1960-1962) y se le ha atribuido un origen 
deposicional en varias ocasiones. Posteriormente se renombró como “Alóctono 
del Guadalquivir” por Blankenship (1990) y Blankenship (1992) y más 
recientemente “Diapiro Lateral” por Berástegui et al. (1998), asumiendo un 
origen tectónico. En el Rif esta unidad se conoce como “Nappe Prerifaine”, 
haciendo referencia a su origen tectónico (e.g., Frizon de Lamotte et al., 1991; 
Flinch, 1996). 
Los afloramientos de esta unidad en tierra y las columnas de los sondeos 
que la atraviesan, indican que esta unidad se compone principalmente de 
evaporitas triásicas y arcillas que engloban bloques de carbonatos y ofitas 
triásicas, además de fragmentos de turbiditas y margas de edades comprendidas 
entre el Cretácico y el Mioceno inferior (Lanaja et al., 1987; Flinch, 1996; 
Berástegui et al., 1998; Flinch, 1996). Las secuencias sedimentarias posteriores 
del Mesozoico y del Terciario son relativamente finas y onlapan estas unidades. 
Estas observaciones indican que probablemente esta unidad constituía un 
dominio paleogeográfico relativamente alto y tranquilo durante la mayor parte de 
su historia geológica, que fue posteriormente plegado en el Neógeno al frente de 
los cabalgamientos de las Béticas y el Rif. 
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Fig. 3.8 Secciones a través del frente del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz en 
distintas direcciones. A En la Cuenca del Guadalquivir (Berástegui et al., 1998). B
Porción del perfil sísmico BS-1 de Gràcia et al. (2003b). C Línea sísmica en la 
plataforma Africana de Flinch (1996). D Porción de la línea AR92-6 interpretada (Fig. 
3.2).
La unidad caótica del Mioceno en tierra presenta continuidad con el 
Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, ya que el frente de esta unidad coincide 
con el frente del prisma, tanto en el margen Ibérico como en el Africano. 
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Además, esta unidad en tierra y en mar comparte las mismas características como 
su geometría interna y la edad de emplazamiento. En cuanto a la geometría 
interna, los perfiles sísmicos realizados en tierra tanto en las Béticas como en el 
Rif, muestran el carácter sísmico caótico de los reflectores dentro de la unidad 
(Berástegui et al., 1998; Flinch, 1996). Otra característica que se repite es la 
geometría en cuña del frente, con una superficie basal que buza hacia el interior 
del cinturón de cabalgamientos. El espesor de la cuña en su parte interna oscila 
entre 2 y 3 km en tierra (Fig. 3.8), aumentando de forma considerable en mar, al 
frente del arco de Gibraltar, donde se superan los 10 km.  
Por último, los sedimentos que onlapan esta unidad son del Tortoniense 
superior en el Guadalquivir (Berástegui et al., 1998), al igual que en mar, 
pudiendo ser algo posteriores (del Mesiniense) en el Rharb (Flinch, 1996). El 
emplazamiento finalizó por tanto en el Mioceno superior. Los sedimentos 
superiores muestran reflectores paralelos que indican que su desplazamiento está 
fosilizado o que este ha sido de muy escasa magnitud desde esa edad (Fig. 3.8). 
3.4 DISCUSIÓN 
A continuación se discuten las conclusiones que se extraen del estudio de 
la unidad sísmicamente caótica del Mioceno, integrándola en la evolución 
tectónica regional. Para ello se analiza: a) la continuación de las unidades Béticas 
a través del Golfo de Cádiz, con las unidades del Rif y su conexión; b) la 
naturaleza del Prisma de acreción del Golfo d Cádiz; c) los mecanismos de 
emplazamiento de ambos dominios, tectónico y gravitacional, de la unidad 
caótica; d) la edad de los emplazamientos; y e) la integración de estos resultados 
en un corte a escala cortical que atraviesa desde Alborán a través del Estrecho de 
Gibraltar, hasta la Llanura Abisal de Herradura. 
a) Prolongación de las unidades tectónicas de las Béticas y el Rif a través 
del Golfo de Cádiz. 
La unión entre las unidades tectónicas de las Béticas y el Rif a través del 
Golfo de Cádiz se representa a menudo como un arco formado por los 
cabalgamientos frontales de las Zonas Externas. Existe un buen consenso en 
cuanto a que las unidades de ambos márgenes son equivalentes. No obstante, las 
Unidades Externas formaban parte de dos márgenes distintos, que evolucionaron 
por separado durante la deriva continental meso-cenozoica, por lo que en 
ocasiones se ha puesto de manifiesto la necesidad de incluir una discontinuidad 
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tectónica entre ambas Unidades Externas, en lugar de representarlas como un 
frente continuo (Michard et al., 2005). La escasez de líneas sísmicas a través del 
estrecho de Gibraltar, impide obtener una imagen completa de esta conexión.   
Fig. 3.9 Mapa de síntesis estructural modificado a partir de Flinch (1996), Rovere 
(2002), Gràcia et al. (2003a), Gràcia et al. (2003b) y García-Orellana et al. (2006). FMP: 
Falla de Marqués de Pombal; FSV: Falla de San Vicente; FH: Falla de Herradura; BP: 
Banco de Portimao; BG: Banco de Guadalquivir; CCP: Cresta del Coral Patch; PIGC: 
Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz. 
En este estudio se ha realizado la compilación de los datos estructurales 
disponibles en esta región en ambos márgenes, que se integran en el mapa de la 
Fig. 3.9. Se han representado los frentes de las Zonas Internas, las Unidades 
Flysch y las Unidades Externas, que muestran una disposición equivalente en los 
dos márgenes. La unidad sísmicamente caótica del Mioceno, que ocupa parte de 
las cuencas del Guadalquivir y el Rharb y se extiende hacia el OSO formando el 
que se ha denominado Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, constituye la unidad 
tectónica más externa de las Zonas Externas del orógeno Bético-Rifeño. Las 
Unidades Subbética y PreRif, además de las Unidades Flysch, muestran un 
marcado cambio en la dirección de la estructura que dificulta su conexión a través 
del Golfo de Cádiz. En el margen SO de Iberia la dirección de las estructuras 
muestra una orientación NE-SO (Gràcia et al., 2003b), mientras que en el margen 
NO de Marruecos éstas son fundamentalmente N-S (Flinch, 1996). Una 
posibilidad para interpretar este desajuste es la de invocar la existencia de una 
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discontinuidad tectónica de dirección aproximada ENE-OSO que cruce el 
Estrecho de Gibraltar y que pudo ser una falla activa al menos durante el 
emplazamiento de las unidades que constituyen el Arco de Gibraltar. 
b) Naturaleza del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz 
La única información directa sobre la naturaleza litológica de las rocas 
que forman el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz se limita a dos sondeos 
situados sobre la plataforma Ibérica, que atraviesan esta unidad y recuperan 
arcillas y anhidritas en los primeros 100 y 500 m (Lanaja et al., 1987). El prisma 
alcanza un gran espesor (entre 11 y 14 km) e involucra la totalidad de la serie 
sedimentaria mesozoica y cenozoica hasta el Mioceno. Los perfiles sísmicos 
muestran un carácter sísmico caótico de toda la unidad, además de diapiros y 
volcanes de lodo que irrumpen en la superficie. De acuerdo con estas 
observaciones y la correlación con los afloramientos de las Béticas y el Rif, el 
prisma imbricado se compone probablemente de una sucesión de evaporitas 
triásicas muy potentes, sobre las que se disponía una cobertera del Jurásico al 
Mioceno medio. La abundancia de evaporitas le confiere un carácter caótico a 
esta unidad e implica además, que al menos una gran parte de los sedimentos que 
forman el prisma pertenecían a la cobertera sedimentaria de la corteza 
continental, ya que la corteza oceánica en el margen Atlántico no comienza a 
formarse hasta el Jurásico medio (Dercourt et al., 1986). 
c) Mecanismos de emplazamiento del Prisma Imbricado del Golfo de 
Cádiz y de la Unidad Gravitacional de Herradura. 
Se considera que el dominio tectónico de la unidad sísmicamente caótica 
del Mioceno (que incluye el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz y las unidades 
frontales de las Béticas y el Rif) constituye un prisma  de acreción que se forma 
al frente del Arco de Gibraltar, de acuerdo con interpretaciones previas (Flinch, 
1996; Zizi, 1996; Gutscher et al., 2002). 
Este prisma tectónico deforma una unidad paleogeográfica anterior, 
formada principalmente por evaporitas Triásicas y con una fina cobertera de 
secuencias sedimentarias meso-cenozoicas, como se observa en los afloramientos 
del frente de la Cordillera Bética. En mar, en las zonas proximales donde los 
aportes sedimentarios son más abundantes, así como en las cuencas del 
Guadalquivir y Rharb, los sedimentos desde el Tortoniense superior hasta la 
actualidad, fosilizan esta unidad (Fig. 3.8). En zonas más distales, los depósitos 
posteriores al crecimiento del prisma son sedimentos de grano fino y presentan 
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tasas de erosión mucho menores, por lo que se disponen paralelos al techo de la 
unidad (Fig. 3.2 y Fig. 3.8). Por ello, la presencia del prisma de acreción tiene 
expresión en la batimetría actual, de modo que modifica la pendiente del talud 
continental. 
A pesar de que se observan unidades gravitacionales de pequeña entidad 
hacia la Llanura Abisal del Sena, los depósitos de gravedad se acumulan 
preferentemente en la llanura de Herradura, con una batimetría mucho mayor. 
El rápido crecimiento del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz pudo 
haber generado inestabilidades dentro de la unidad y haber provocado la caída de 
grandes masas de material por gravedad hacia la cuenca que formaba la Llanura 
Abisal de Herradura. Si se considera como única fuente de origen de estos 
depósitos los altos estructurales que circundan la llanura, como proponen Torelli 
et al. (1997), con los 23.000 km3 calculados para esta unidad, se infiere que la 
altura topográfica anterior a su depósito en los altos del Gorringe así como del 
Coral Patch, debería aumentar en más de 1500 m su altura actual, distribuidos 
homogéneamente. En cambio, si se asume como única procedencia el Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz, el volumen calculado correspondería a la erosión 
de 400-500 m regularmente distribuidos por todo el prisma. Esta estimación 
aumentaría si consideramos que los depósitos de gravedad tan sólo pueden 
derivarse de la parte N y NO del prisma. 
El gran volumen de material disponible que representa el prisma de 
acreción, el gradiente topográfico existente con la Llanura Abisal de Herradura, 
su emplazamiento entre el Mioceno medio y superior, así como el mayor espesor 
de la Unidad gravitacional de Herradura en su parte más oriental en contacto con 
el prisma, favorecen una cercana relación entre ambas unidades. No se descartan 
sin embargo, contribuciones desde el Banco del Gorringe, el Coral Patch, además 
de contribuciones parciales del margen Portugués, que se suman a la contribución 
principal del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz. 
Existen numerosos ejemplos de mega-deslizamientos al frente de prismas 
de acreción en la literatura. Sin embargo, a menudo tanto el volumen como la 
geometría de estos deslizamientos se encuentra poco documentada. Entre los 
ejemplos de deslizamientos mejor estudiados se incluyen los tres deslizamientos 
holocenos que se sitúan a lo largo del margen continental pasivo del Atlántico en 
Noruega (Storegga, Trænadjupet y Andøya) (e.g., Bugge et al., 1987; Kenyon, 
1987; Dowdeswell et al., 1996; Vorren et al., 1998; Laberg et al., 2002). El 
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deslizamiento de Storegga se compone de tres deslizamientos superpuestos, cuyas 
máximas distancias de desplazamiento desde el origen es de 800 km pendiente 
abajo y ocupan un área de 88.000 km2. No obstante, tanto el espesor como el 
volumen total de material acumulado es menor que en el caso de la unidad 
Gravitacional de Herradura (3.880 km3 frente a 23.000 km3). Las diferencias 
entre estos depósitos gigantes gravitacionales estriban en el contexto tectónico de 
los dos márgenes: mientras que el deslizamiento de Storegga se desarrolla en un 
contexto del margen holoceno pasivo de Noruega, la Unidad Gravitacional de 
Herradura se desarrolla en un margen activo a la vez que la formación del Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz hacia el O. En este contexto se pudieron haber 
desarrollado inestabilidades durante el crecimiento tectónico que desencadenaran 
los eventos gravitacionales hacia la llanura abisal. La paleogeografía del Mioceno 
medio en la zona de transición continente-océano se caracterizaba por la 
presencia de altos estructurales y llanuras abisales (con una configuración similar 
a la actual) que restringía la propagación de los depósitos a pequeñas áreas en las 
que se alcanza un mayor espesor que en caso de no estar limitadas en extensión. 
d) Edades de emplazamiento de las distintas unidades 
A pesar de que la convergencia entre las placas Ibérica y Africana es 
continua desde el Cretácico superior (e.g. Dewey et al., 1989), los mayores 
cambios tectónicos del límite de placas en la región sur-Ibérica se registran 
durante el Neógeno. En este apartado se integran las edades de deformación de 
las unidades estudiadas en el margen Atlántico, junto a los principales eventos 
tectónicos de las Béticas y el Rif, con el fin de reproducir la secuencia de 
deformación del Arco de Gibraltar (Fig. 3.10). 
 Los sedimentos más jóvenes deformados en las unidades Flysch son de 
edad Burdigaliense inferior, alrededor de 20 Ma (e.g., Serrano, 1979; Rodríguez-
Fernández et al., 1999). Aunque el comienzo de la deformación resulta difícil de 
precisar, se ha propuesto una edad de entre el Oligoceno y el Mioceno inferior 
(Flinch, 1996; Crespo-Blanc y Campos, 2001; Luján, 2003). El acortamiento de 
esta unidad es activa después del Burdigaliense inferior (e.g., Serrano, 1979; 
Rodríguez-Fernández et al., 1999) y los perfiles sísmicos del Golfo de Cádiz 
muestran reflectores que fosilizan el frente de estas unidades además del frente 
Subbético, datados con una edad pre-Languiense inferior (Gràcia et al., 2003b) 
(Fig. 3.10). 
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Fig. 3.10 Síntesis de los eventos tectónicos registrados en las distintas unidades de la 
Cordillera Bética y en mar, en el Mar de Alborán y margen Atlántico. El frente 
Subbético se refiere aquí únicamente al segmento Atlántico de este frente. Las líneas 
discontinuas indican incertidumbre en la edad exacta del evento. PIGC: Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz. (1) García-Dueñas et al. (1992); (2) Augier et al. (2005); 
(3) Comas et al. (1999); (4) Crespo-Blanc y Campos (2001); (5) Gràcia et al. (2003b); 
(6) Crespo-Blanc et al. (1994) (7) Berástegui et al. (1998); (8) Gracia et al. (2006); 
Zitellini et al. (2004); (9) Bellon et al. (1981); Hernández et al. (1987); Duggen et al. 
(2004); (10) Platzman et al. (2000); (11) Krijgsman y Garcés (2004); Mattei et al. (2006). 
La propagación de la deformación de los frentes hacia el O continúa 
durante el Mioceno medio y superior dando lugar al Prisma Imbricado del Golfo 
de Cádiz. Este cinturón de cabalgamientos se volvió inactivo en el Tortoniense 
superior (aproximadamente 8 Ma) (Berástegui et al., 1998; Maldonado et al., 
1999; Gràcia et al., 2003), como ponen de manifiesto los onlaps de los 
sedimentos de esta edad que fosilizan el prisma en el sector oriental del Golfo de 
Cádiz y en el Guadalquivir (Fig. 3.8). Hacia el O la superficie de techo del prisma 
parece mostrar cierta deformación (Thiebot y Gutscher, 2006) (Fig. 3.8), aunque 
el frente occidental se encuentra fosilizado (Fig. 3.8 D). La sedimentación en la 
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región occidental es de tipo oceánica hemipelágica y muestra unas tasas de 
sedimentación  muy bajas. Esta sedimentación hace que los reflectores superiores 
sean paralelos a la superficie de techo y reproducen, por tanto, la morfología 
irregular del mismo. 
Durante el Mioceno inferior y medio, a medida que se producía el 
acortamiento de los cinturones de cabalgamientos del Arco de Gibraltar, se 
produjo una importante extensión en el retroarco que comenzó cerca del límite 
Oligoceno-Mioceno ~24 Ma (Rodríguez-Fernández et al., 1999) o ligeramente 
más tarde (e.g., García-Dueñas et al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994; Comas et 
al., 1999). Esta extensión originó la fuerte subsidencia de la cuenca occidental del 
Mar de Alborán (Comas et al., 1999) y dio lugar a la exhumación de las unidades 
metamórficas inferiores de las Zonas Internas a favor de fallas de bajo ángulo 
(García-Dueñas et al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994; Vissers et al., 1995; 
Martínez-Martínez y Azañón, 1997; Azañón y Crespo-Blanc, 2000; Booth-Rea et 
al., 2005). Estos despegues muestran una dirección de extensión aproximada N-S 
hasta el Mioceno medio y E-O, con dirección de transporte del bloque de techo 
hacia el SO, durante el Serravaliense al Tortoniense superior (Fig. 3.10). 
El cese de la propagación del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz hacia 
el O, es consistente con el final de las principales rotaciones paleomagnéticas 
medidas en las Cordillera Bética y el Rif (Krijgsman y Garcés, 2004), así como 
con el cambio del volcanismo de carácter calcoalcalino a alcalino en el SE de 
Iberia, Mar de Alborán y N de Marruecos a los aproximadamente 7 Ma (e.g., 
Wilson y Bianchini, 1999; Duggen et al., 2004) (Fig. 3.10). 
La compresión continuó después del Tortoniense superior, afectando a 
toda la región de estudio, con una componente NO-SE que se atribuye a la 
convergencia de placas. En las áreas proximales del Golfo de Cádiz, el Arco de 
Gibraltar es deformado causando el apretamiento del arco y su reactivación, 
como lo evidencian la inclinación de las unidades Plio-Cuaternarias hacia el NO 
y el plegamiento moderno que afecta la totalidad del sistema de cabalgamientos 
(Gràcia et al., 2003b). En las áreas más distales a los márgenes, como en la 
Llanura Abisal de Herradura, se observa la presencia de fallas de basamento 
compresivas activas hasta la actualidad, que representan la continuación de las 
fallas de Marqués de Pombal, San Vicente y Herradura (Gràcia et al., 2003a; 
Zitellini et al., 2004; Medialdea et al., 2004). En particular, la falla de San 
Vicente cruza probablemente toda la llanura abisal, ya que se detecta en los datos 
de la campaña BIGSET (Gràcia et al., 2003a), así como en el perfil Tasyo-12 a lo 
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largo del límite más meridional de la Llanura Abisal de Herradura (Medialdea et 
al., 2004, Fig. 10). Alrededor del Coral Patch también se registran fallas que se 
atribuyen a esta actividad reciente (Sartori et al., 1994; Tortella et al., 1997). 
Esta deformación post-Tortoniense es la responsable de la deformación 
compresiva tardía alrededor del Arco de Gibraltar (e.g., Crespo-Blanc y Campos, 
2001) y los pliegues de escala kilométrica de dirección E-O de las Béticas 
Internas y Alborán (e.g., Weijermars et al., 1985; Comas et al., 1992; Vissers et 
al., 1995; Martínez-Martínez y Azañón, 1997; Rodríguez-Fernández et al., 1999; 
Augier et al., 2005) (Fig. 3.10). 
Las soluciones de inversión del tensor de momento corroboran que la 
totalidad del área desde Alborán hasta el dominio oceánico al O del margen 
Portugués, es compatible con un régimen compresivo de dirección NO-SE y 
NNO-SSE (Stich et al., 2003). 
e) Transecta cortical y litosférica E-O desde el Mar de Alborán hasta la 
Llanura Abisal de Herradura, a través del Estrecho de Gibraltar. 
En este apartado se describe una sección de 800 km de longitud de 
dirección E-O realizada a partir de la combinación de datos estructurales y 
geofísicos desde el Mar de Alborán hasta la Llanura Abisal de Herradura (Fig. 
3.9). La sección, que atraviesa el Estrecho de Gibraltar, fue elegida por tres 
razones principales: 1) representa la conexión entre los dominios Mediterráneo y 
Atlántico; 2) la dirección es perpendicular a las unidades tectónicas en Gibraltar; 
y 3) coincide aproximadamente con secciones regionales publicadas con 
anterioridad, que se resuelven mediante interpretaciones diferentes (Maldonado et 
al., 1999; Gutscher et al., 2002; Gutscher et al., 2002; Medialdea et al., 2004). La 
fuerte geometría 3-D que presenta la estructura en esta región representa una 
limitación importante a la hora de interpretar cortes 2-D. Sin embargo, esta 
sección permite comprender características tectónicas generales. 
Maldonado et al. (1999) y Medialdea et al. (2004) basan sus modelos 
regionales en la interpretación de perfiles sísmicos no convertidos a profundidad. 
En sus interpretaciones, la unidad caótica del Mioceno representa una unidad 
imbricada relativamente fina. Proponen que el talud del Golfo de Cádiz se 
encuentra sobre corteza continental (González-Fernández et al., 2001), mientras 
que el límite continente-océano lo sitúan en la Llanura Abisal de Herradura. El 
contacto entre ambos dominios corticales representa, según estos modelos, una 
subducción incipiente. Estos autores consideran que la estructura actual del 
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dominio Atlántico a lo largo de la sección es el producto de la lenta convergencia 
NNO de África con respecto a Eurasia junto al desarrollo del Arco de Gibraltar 
que atribuyen a un mecanismo de delaminación mantélica (e.g., Seber et al., 
1996).
Gutscher y coautores (2002) presentan una interesante interpretación 
alternativa que consiste en una subducción de corteza oceánica muy estrecha bajo 
el Estrecho de Gibraltar, que consideran activa en la actualidad. Esta 
interpretación se basa en nuevos datos sísmicos adquiridos durante la campaña 
SISMAR y datos de OBS que combinan con modelización gravimétrica. Sus 
resultados muestran un buen ajuste con los estudios de tomografía sísmica 
(Bijwaard y Spakman, 2000; Wortel y Spakman, 2000) y la distribución de 
terremotos (Buforn et al., 1991; Calvert et al., 2000). La unidad caótica del 
Mioceno se interpreta como un prisma de acreción activo asociado a la 
subducción oceánica. El movimiento a lo largo del despegue basal podría ser el 
desencadenante del histórico terremoto de Lisboa en 1755 según Gutscher 
(2004).
En el corte que se presenta en la Fig. 3.11, se han integrado los espesores 
corticales y litosféricos derivados de un reciente estudio de modelización 
geofísica (Fullea et al., 2006; Fullea et al., 2007). A continuación se describe, en 
primer lugar, la estructura a escala cortical y litosférica para pasar, 
posteriormente, a explicar la estructura de la corteza superior. 
La posición de la Moho así como de la base de la litosfera se han extraído 
de mapas de espesor cortical y litosférico que cubren esta región (Fullea et al., 
2007). Estos mapas están realizados a partir de la inversión conjunta de datos de 
elevación y geoide. Además, el espesor cortical en la región que atraviesa la 
sección, se ha contrastado con resultados de experimentos de refracción y perfiles 
de reflexión disponibles en la literatura (González-Fernández et al., 2001; Rovere 
et al., 2004), así como con datos 2D realizados mediante modelización geofísica 
(Fernàndez et al., 2004).
A lo largo de la sección regional, la corteza muestra regiones 
relativamente delgadas en ambos extremos, tanto en el Mar de Alborán como en 
especial, en la Llanura Abisal de Herradura, donde la corteza de transición da 
paso a corteza oceánica hacia el O. El espesor cortical, que en el extremo O de la 
sección es de 9-10 km, aumenta paulatinamente hasta un máximo de 30 km bajo 
el Estrecho de Gibraltar. El espesor cortical disminuye nuevamente hacia el Mar 
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de Alborán, mostrando un adelgazamiento abrupto, hasta alcanzar los 16 km en la 
cuenca occidental de Alborán, donde el adelgazamiento hacia el E vuelve a ser 
más homogéneo (Fig. 3.11). La corteza es de naturaleza continental desde el 
extremo E hasta la Llanura Abisal de Herradura, donde es de carácter 
transicional, y finalmente pasa a oceánica en los 9 km más occidentales de la 
sección (Purdy, 1975; González et al., 1996).
El manto litosférica presenta alrededor de 95 km de espesor en el extremo 
occidental, aumentando hacia el Estrecho de Gibraltar hasta un máximo de 160 
km. El engrosamiento no es uniforme y muestra que la mayor parte del 
incremento de espesor ocurre al E del frente del Prisma Imbricado del Golfo de 
Cádiz (Fig. 3.11). El método de modelización numérica empleado para la 
obtención del espesor litosférico considera un modelo de referencia de dos capas, 
en el que por debajo de la litosfera se asume una densidad constante (Fullea et al., 
2007). Por otra parte, la sensibilidad del método queda restringida a unos 300 km 
de profundidad. Esto implica que el modelo no es capaz de distinguir las zonas de 
alta velocidad que se aprecian en las imágenes tomográficas y supone por tanto 
una limitación para las zonas donde puedan existir litosferas en subducción. 
Según las tomografías sísmicas, coincidiendo en posición con el engrosamiento 
cortical y litosférico de la sección presentada, existe una lámina subvertical de 
litosfera que alcanza los 600 km de longitud (Bijwaard y Spakman, 2000). Desde 
el máximo observado junto al Estrecho de Gibraltar, el espesor litosférico vuelve 
a disminuir hacia el E, hacia el Mar de Alborán donde alcanza 105 km en la 
terminación oriental de la sección. 
La estructura tectónica de la corteza superior se encuentra bien definida a 
grandes rasgos e incluye estilos de deformación opuestos en Alborán y el margen 
Atlántico. Mientras que Alborán se caracteriza por una tectónica extensional que 
se resuelve a lo largo de despegues extensionales de bajo ángulo, el margen 
Atlántico presenta un sistema de cinturones de cabalgamientos que implican tanto 
la cobertera como el basamento, cada vez más jóvenes hacia el O (Fig. 3.11).  
El cabalgamiento frontal de las Zonas Internas, que aflora a lo largo de las 
costas Ibérica y Africana, así como las Unidades Flysch, se emplazan por encima 
del mismo nivel de despegue, lo que implica que ambas unidades están 
relacionadas y que se emplazaron de forma coetánea de acuerdo con los 
resultados de Booth-Rea et al. (2005). El frente submarino de las unidades Flysch 
muestra que el sistema se hizo inactivo en el Languiense (~16 Ma) (Gràcia et al., 
2003b). La posición elevada actual de este sistema de cabalgamientos del 
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Mioceno inferior y medio sobre la corteza engrosada se interpreta por un 
posterior sistema de cabalgamientos que afecta al basamento y la cobertera, que 
transporta pasivamente el primer sistema (Internas y Unidades Flysch) en el 
bloque de techo. Este sistema, activo hasta el Mioceno superior, constituye la 
rampa del cabalgamiento del Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, en cuya base 
cambia de pendiente. Según esta interpretación, el desplazamiento a lo largo de 
esta falla de basamento causaría la deformación del Prisma Imbricado del Golfo 
de Cádiz y sería activa, por tanto, hasta el Tortoniense superior, alrededor de los 
8 Ma. El fuerte acortamiento que muestran las Unidades Flysch, así como el 
Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, unido al relativamente corto periodo de 
tiempo en el que se emplazan (desde el Oligoceno superior o Aquitaniense hasta 
los 8 Ma) indican que el mecanismo tectónico que genera estas estructuras es 
diferente y se superpone a la continua pero lenta convergencia hacia el NO de 
África con respecto a Iberia. 
Hacia el E del Estrecho de Gibraltar la estructura cambia completamente y 
se caracteriza por una tectónica extensional (e.g., Comas et al., 1999). El Mar de 
Alborán se limita por un sistema de fallas normales que siguen la forma arqueada 
del Arco de Gibraltar (Fig. 3.1). Este sistema de fallas se inició en el Oligoceno 
superior hace 27 Ma (Platt et al., 1998; Platt y Whitehouse, 1999), o Mioceno 
inferior, alrededor de los 22 Ma (Comas et al., 1992). Las fallas extensionales 
reactivan normalmente fallas inversas previas y producen el adelgazamiento del 
Dominio Cortical de Alborán. 
Tanto el sistema de cabalgamientos imbricados del O, como el sistema 
extensional de Alborán afectan al basamento. Ambos procesos son coetáneos y 
finalizan alrededor del Tortoniense superior. Después del Tortoniense superior, la 
deformación compresiva presenta una componente de dirección NO-SE en toda la 
región y se atribuye a la convergencia continua de África con respecto a Eurasia. 
Este estado de esfuerzos que prevalece hasta la actualidad, produce la 
deformación de las unidades tectónicas emplazadas previamente (e.g., Crespo-
Blanc y Campos, 2001; Gràcia et al., 2003b) y mantiene la actividad de los 
cabalgamientos de la Llanura Abisal de Herradura que afectan a los sedimentos 
del Mioceno superior, Plioceno y Pleistoceno.
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Las fallas inversas de la Llanura Abisal de Herradura muestran un 
importante salto de falla que produce el levantamiento del bloque de techo y 
parecen estar conectadas a las fallas situadas más al N, como la falla de Marqués 
de Pombal y San Vicente (e.g., Gràcia et al., 2003a; Zitellini et al., 2004). En 
caso de que las fallas observadas en la llanura abisal se encuentren conectadas a 
las fallas de Marqués de Pombal y San Vicente, su área de ruptura potencial 
podría producir terremotos de gran magnitud como el terremoto de la Llanura 
Abisal de Herradura de 1969, con una magnitud de 8,0 (Fukao, 1973), o el 
terremoto de Lisboa en el 1755, con una magnitud estimada de 8,5 (Martins y 
Mendes Victor, 1980). 
Por tanto, se interpreta que dentro de un contexto compresivo continuo, 
debido a la convergencia de África con respecto Eurasia hacia el NO, las 
unidades tectónicas del Arco de Gibraltar se emplazan hacia el O en un periodo 
de tiempo muy corto. Esto implica la superposición de otro mecanismo tectónico, 
distinto a la lenta convergencia de placas, que da lugar a una migración del arco 
muy rápida hacia el O. Este mecanismo se produce a escala litosférica y se han 
propuesto diversos modelos geodinámicos que resuelven los observables de 
distintas maneras. El análisis estructural por si sólo no procura resultados 
concluyentes en cuanto a la evolución a escala profunda. 
3.5 CONCLUSIONES 
Se ha estudiado la continuación de las unidades tectónicas de las Béticas y 
el Rif hacia el O, mediante el análisis de 28 perfiles de sísmica multicanal que 
cubren todo el límite difuso de placas en los márgenes Atlánticos del SO de Iberia 
y NO de África, y se ha integrado en un marco regional tectónico para el 
Neógeno y el Cuaternario. 
La unidad sísmicamente caótica del Mioceno en mar presenta dos 
dominios diferenciados en cuanto a su mecanismo de formación. El dominio 
tectónico, que se ha renombrado como Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, 
representa la misma unidad tectónica que las unidades caóticas que afloran al 
frente de las Zonas Externas de las Béticas y el Rif y que rellenan parcialmente 
las cuencas de antepaís del Guadalquivir y el Rharb. El Prisma Imbricado del 
Golfo de Cádiz ocupa las plataformas y taludes de ambos márgenes y se alarga 
hasta el límite con las llanuras abisales, abarcando un área de 58.000 km2. Esta 
unidad presenta una morfología de cuña que alcanza más de 11 km de espesor en 
la parte interna. Se ha interpretado como una unidad tectónica imbricada que se 
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desarrolla sobre un despegue basal de bajo ángulo. Esta unidad contiene una 
sucesión de rocas del Mesozoico al Mioceno medio, en la que las evaporitas 
Triásicas son abundantes. 
La unidad gravitacional del cuerpo sísmicamente caótico se encuentra 
rellenando principalmente la Llanura Abisal de Herradura, con un área 
aproximada de 18.000 km2. Esta unidad se ha interpretado como una sucesión de 
episodios de deslizamientos masivos submarinos que rellenan un espacio previo 
formado por la Llanura Abisal de Herradura y rodeado por altos estructurales 
circundantes. La fuente de sedimentos que forman esta unidad se ha atribuido 
principalmente el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz a medida que se produce 
su emplazamiento, además de contribuciones del margen Portugués y los altos 
estructurales que circundan la llanura. El Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz en 
su extremo NO cabalga ligeramente esta unidad, indicando que es activo con 
posterioridad al último episodio masivo gravitacional. El volumen total de esta 
unidad es de aproximadamente 23.000 km3.
Se han integrado los datos estructurales inferidos a partir de la 
interpretación sísmica, con datos de profundidad cortical y litosférica en una 
transecta de 800 km que atraviesa la región en dirección E-O a través del 
Estrecho de Gibraltar. Excepto los últimos 9 km de la sección en su extremo O, la 
corteza que atraviesa la sección es de naturaleza continental y de transición. 
Presenta un máximo espesor de 30 km aproximadamente bajo el Estrecho de 
Gibraltar.
La propagación hacia el O de los sucesivos frentes de las Unidades 
Flysch, las Unidades Externas y el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz, se 
completó en un periodo de tiempo relativamente corto que abarca desde el 
Mioceno inferior (aproximadamente 20 Ma) hasta el Tortoniense superior 
(alrededor de los 8 Ma). Esta rápida imbricación tectónica y el transporte 
marcadamente dirigido hacia el O, evidencian que el emplazamiento de las 
unidades tectónicas del Arco de Gibraltar se generaron mediante un mecanismo 
tectónico diferente a la continua convergencia de África hacia el NNO y NO con 
respecto a Iberia. Este mecanismo además de la compresión de los frentes, 
produce la extensión sincrónica en el Dominio Cortical de Alborán. El cese tanto 
de los procesos compresivos del frente como de la extensión (entre 9-7 Ma), 
coinciden aproximadamente con el cambio de volcanismo calcoalcalino a 
alcalino y con el fin de las principales rotaciones paleomagnéticas (alrededor de 
los 7 Ma). Tras el cese de la propagación de las unidades del Arco de Gibraltar 
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hacia el O, la región entera sufre una compresión dominada por la convergencia 
de placas. 
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4. INTERACCIÓN ENTRE LOS PROCESOS DE 
EROSIÓN Y SEDIMENTACIÓN CON LA 
EVOLUCIÓN PALINSPÁSTICA DEL ORÓGENO 
BÉTICO-RIFEÑO, DURANTE EL NEÓGENO Y 
CUATERNARIO 
En este capítulo se calculan en primer lugar las tasas de sedimentación a 
escala regional, a partir de los volúmenes depositados en las diferentes cuencas 
sedimentarias descritas en el Capítulo 2 y de los volúmenes parciales por 
intervalos de tiempo en cada una de las cuencas. Estos resultados se contrastan 
con los mapas paleogeográficos publicados y con los principales eventos 
tectónicos que ocurrieron en el orógeno durante el Neógeno y el Cuaternario. A 
partir de la extensión de la superficie emergida que indican las paleogeografías 
para cada edad, junto con los volúmenes sedimentados en las cuencas, se ha 
realizado el cálculo del volumen rocoso erosionado. A continuación se presentan 
los mapas de elevación actual de distintas formaciones sedimentarias con 
paleobatimetrías cercanas a cero, para realizar el cálculo de levantamientos y la 
distribución areal de los mismos, desde el momento del depósito de dichas 
formaciones hasta la actualidad. Estos mapas se realizan para las edades 
comprendidas entre el Tortoniense y el Plioceno, donde la estratigrafía y la 
distribución de los afloramientos permiten conocer los levantamientos a escala 
regional y establecer las velocidades a las que se producen. Finalmente, se discute 
la evolución topográfica y tectónica de la región de estudio, especialmente en las 
Béticas, donde la mayor disponibilidad de datos permite un mejor control en la 
evolución.
4.1 TASAS DE SEDIMENTACIÓN 
El cálculo de las tasas de sedimentación a escala regional se realizó a 
partir de los volúmenes sedimentarios de cada una de las cuencas neógenas de las 
Béticas y el Rif (Capítulo 2). Los volúmenes se dividieron por los intervalos de 
tiempo en que se produjo esa sedimentación y el área en la que se depositaron. 
Las tasas de sedimentación vienen expresadas en espesor por unidad de tiempo 
(mm/a) (Tabla 4.1 y Fig. 4.1 a 4.5) e indican la velocidad media a la que se 
produjo la sedimentación en cada una de las cuencas para determinados 
intervalos de tiempo. Es importante considerar asimismo, que debido a que las 
áreas de sedimentación en una misma cuenca van variando a lo largo del tiempo, 
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la producción total de sedimentos en cada intervalo de tiempo, viene determinada 
no tanto por las tasas de sedimentación, sino por lo que se ha denominado en esta 
tesis contribución sedimentaria,  que se obtiene dividiendo los volúmenes por los 
intervalos de tiempo (km3/Ma) (Tabla 4.1; Fig. 4.1 a 4.5).
Por tanto, 
Vol. (km3) / dT (Ma) * A (km2) = TS (km/Ma), que es igual a (mm/a) Æ
Velocidad media a la que se produce la sedimentación en una determinada cuenca 
 Vol. (km3) / (Ma) = CS (km3/Ma) Æ Volumen total por unida de tiempo 
descargado en determinada cuenca 
Donde, TS: Tasa de sedimentación; CS: Contribución sedimentaria; Vol.: 
Volumen sedimentario de una cuenca; dT: intervalo de tiempo en el que se 
sedimenta ese volumen; A: área en el que se deposita, a: año. 
Tanto las tasas de sedimentación como la contribución resultantes de estos 
cálculos, nos permiten realizar una comparativa entre la distribución de 
sedimentos a lo largo del orógeno Bético-Rifeño y los cambios paleogeográficos 
y tectónicos ocurridos, con lo que poder definir en algunos casos los procesos que 
regulan la producción sedimentaria y las áreas de procedencia. 
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Tabla4.1 Datos y resultados del cálculo de tasas de sedimentación y contribución 
sedimentaria en las cuencas de las Béticas y el Rif. Los datos de partida (volúmenes 
sedimentarios, edades y áreas de sedimentación) se explican con detalle en el Capítulo 2. 
4.1.1.- Cuenca de Alborán 
La Cuenca de Alborán contiene el mayor volumen sedimentario de la 
región de estudio con aproximadamente 89.600 km3 de sedimentos. Con una 
estructura tectónica compleja, representa además la cuenca con mayores 
espesores sedimentarios (más de 8.000 m en la Cuenca Oeste) y con mayores 
velocidades de acumulación. 
Los intervalos de tiempo para los que se calculó el volumen sedimentario 
en la Cuenca de Alborán se definieron en función de la presencia de 
discordancias regionales a nivel de cuenca que se distinguen en los datos 
utilizados para el cálculo (Capítulo 2). Estos intervalos son: desde el 
Aquitaniense superior (aproximadamente 20,4 Ma) hasta el Tortoniense (9 Ma), 
desde el Tortoniense (9 Ma) hasta el techo del Mesiniense (5,3 Ma) y desde el 
techo del Mesiniense (5,3 Ma) hasta la actualidad. El volumen de sedimentos 
para cada intervalo es de 44.600 km3 desde 20,4 hasta 9 Ma, 24.400 km3 desde 
los 9 Ma hasta los 5,3 Ma y de 20.600 km3 desde los 5,3 Ma hasta la actualidad. 
Para realizar el cálculo de las velocidades de acumulación 
correspondientes a estos volúmenes, es necesario además estimar la superficie de 
la cuenca en la que se acumulan estos depósitos para cada intervalo de tiempo. 
Los mapas de isopacas de esta cuenca (Capítulo 2, Fig. 2.3, 2.4 y 2.5) muestran 
que el área en la que se depositan estos sedimentos es distinta para cada intervalo.  
En el primer intervalo considerado (aproximadamente 20,4 Ma – 9 Ma), 
los depósitos están confinados principalmente en los depocentros de la Cuenca 
Oeste de Alborán, donde se alcanzan hasta 7.000 m de espesor durante este 
periodo, así como al N de Alborán, en una región que abarca aproximadamente 
16.000 km2. La tasa de sedimentación resultante para este intervalo de tiempo es 
de 0,24 mm/a, que es la mayor velocidad de sedimentación registrada en la región 
de estudio (Tabla 4.1 y Fig. 4.1). La contribución sedimentaria resultante del 
cálculo de volumen da un resultado de aproximadamente 3.910 km3/Ma. Los 
sedimentos de este intervalo que incluyen las Unidades IV, V y VI de Comas et 
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al. (1992) y Jurado y Comas (1992), están compuestos por olistostromas en una 
matriz de arcillas subcompacatadas (Unidad VI), que a techo pasan a arcillas 
subcompactadas y finalmente turbiditas (techo de la Unidad V y Unidad IV). 
Fig. 4.1 Espesor acumulativo frente a la edad de sedimentación (línea negra), cuya 
pendiente indica la tasa de sedimentación, y contribución sedimentaria (recuadro gris) 
para la Cuenca de Alborán. 
El siguiente intervalo que se consideró en el cálculo de volumen 
sedimentario, abarca desde el Tortoniense (aproximadamente 9 Ma) hasta el final 
del Mioceno superior e incluye las Unidades II y III de Comas et al. (1992) y 
Jurado y Comas (1992). El resultado en la tasa de sedimentación para este 
intervalo es de 0,14 mm/a, considerando que la sedimentación se produce en todo 
el área actual de Alborán donde se encuentran sedimentos de esta edad. Sin 
embargo, los sedimentos no se distribuyen regularmente a lo largo la cuenca, sino 
que la mayor parte se concentra en marcados depocentros. Según las 
interpretaciones de los perfiles sísmicos y la correlación con los sondeos de 
plataforma (Comas et al., 1992; Comas et al., 1999; Talukder, 2003), la Unidad II 
(6,7-5,3 Ma) se compone de sedimentos marinos, que además de una fracción 
detrítica, está compuesta por calizas y un tramo de evaporitas. Esta unidad, tiene 
según estos autores un espesor bastante regular de alrededor de 250 m a lo largo 
de toda la Cuenca de Alborán. Si se toma este espesor como valor medio, se 
obtiene que la Unidad II presenta un volumen aproximado de 11.525 km3
distribuido en toda la cuenca, quedando la Unidad III confinada a un área de 
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33.000 km2 y un volumen de aproximadamente 12.915 km3. Aunque se trata de 
una estimación, los resultados en cuanto a tasas de sedimentación son más 
realistas que considerando el volumen total del Mioceno superior distribuida 
regularmente en toda la cuenca. Los resultados de tasas de sedimentación para 
estos valores en los intervalos de tiempo indicados por Comas et al. (1999), dan 
0,17 mm/a para la Unidad III  (entre 9 y 6,7 Ma) y 0,18 mm/a para la Unidad II 
(entre 6,7 y 5,3 Ma). 
A pesar de que las tasas de sedimentación disminuyen con respecto al 
intervalo de tiempo anterior, la contribución sedimentaria (volumen de 
sedimentos por unidad de tiempo) es muy superior comparado con el tramo del 
Mioceno inferior y medio (una media de las Unidades II y III indica 6.600 
km3/Ma, frente a los 3.900 km3/Ma del Mioceno inferior y medio) (Tabla 4.1 y 
Fig. 4.1).
En el último intervalo considerado que abarca el Plioceno y el 
Cuaternario, la tasa de sedimentación es muy similar a la del periodo de tiempo 
anterior, aunque muestra un ligero aumento, alcanzando los 0,19 mm/a (Tabla 4.1 
y Fig. 4.1). Durante este intervalo de tiempo el tipo de sedimentación muestra 
marcadas diferencias, siendo de tipo turbidítica en los depocentros y áreas 
cercanas a los relieves, mientras que en el resto de la cuenca es de tipo 
hemipelágica (Alonso y Maldonado, 1992; Skilbeck y Tribble, 1999). En el 
cálculo del volumen se consideró únicamente el registro sedimentario detrítico 
que se concentra en un área aproximada de 21.000 km2. Esta área, mucho menor 
que en el intervalo de tiempo del Mioceno superior, supone que a pesar del 
aumento en las tasas, la contribución sedimentaria vuelve a disminuir durante el 
Plioceno y Cuaternario (Fig. 4.1) y pasa a cerca de 3.890 km3/Ma.
A partir de los resultados obtenidos, resulta interesante resaltar que la 
mayor tasa de sedimentación en la Cuenca de Alborán corresponde al periodo del 
Mioceno inferior al Mioceno superior (hasta 9 Ma), coincidiendo con los 
periodos de extensión en esta cuenca (Comas et al., 1992; Comas et al., 1999; 
Rodríguez-Fernández et al., 1999). La tectónica extensional produjo fuerte 
subsidencia en áreas limitadas por fallas normales (Rodríguez-Fernández et al., 
1999). Además, el tipo de sedimentos que componen estas unidades indican una 
sedimentación rápida con episodios de caídas gravitacionales durante el depósito 
de las Unidades V y VI. Por tanto, durante el Mioceno inferior, medio y parte del 
superior, la extensión produjo marcados depocentros delimitados por fallas 
normales, que fueron colmatados por sedimentos y material deslizado a una 
CAPÍTULO 4. Procesos de Erosión / Sedimentación y Evolución Palinspástica
123
velocidad media de 0,24 mm/a.
A partir del Mioceno superior, la tectónica predominante es compresiva 
(Comas et al., 1999). Las tasas de sedimentación medias se reducen, pasando de 
0,24 mm/a, a 0,17-0,18 mm/a, aunque el área de sedimentación aumenta 
paulatinamente durante este intervalo de tiempo, a medida que los sedimentos 
cubren los altos tectónicos de la etapa anterior. Esta mayor extensión del área de 
recepción da lugar a un aumento en la contribución sedimentaria. El depósito de 
la Unidad III, en el Tortoniense, coincide con una etapa subsidente posterior a las 
etapas principales de extensión, entre los 9,2 y 8,5 Ma, según las curvas de 
subsidencia de Rodríguez-Fernández et al. (1999). Los sedimentos de la Unidad 
II se depositaron durante la Crisis del Mesiniense, en la que se produjo el 
aislamiento del Mediterráneo y su posterior desecación. Los sedimentos que se 
produjeron en esta etapa están relacionados con unas condiciones sedimentarias 
de restricción marinas, que dejaron, además de material detrítico procedente de 
los relieves que se estaban formando, calizas y evaporitas. Por ello, la tasa de 
sedimentación no sólo refleja la contribución de los aportes detríticos, sino que es 
necesario tener en cuenta que parte de esta tasa de sedimentación es debida a unas 
condiciones sedimentarias que favorecen la deposición química. Por último el 
Plioceno y el Cuaternario se caracteriza por una re-estructuración de la cuenca, 
debida a la formación de pliegues y fallas de salto en dirección, que generan 
nuevos depocentros (Comas et al., 1992; Watts et al., 1993; Álvarez-Marrón, 
1999).
4.1.2.- Margen Atlántico (Golfo de Cádiz y Margen Noroeste Africano) 
El Margen Atlántico incluye las plataformas y taludes del SO de Iberia y 
NO de África, que representa la segunda acumulación más importante del 
orógeno en cuanto a volumen tras la Cuenca de Alborán, con alrededor de 81.000 
km3 de sedimentos. 
En esta cuenca, los intervalos de tiempo para los que se calculó el 
volumen sedimentario se establecieron tomando el reflector de la base del 
Plioceno y del Mioceno superior en los perfiles sísmicos interpretados (Capítulo 
2), resultando tres intervalos de tiempo: el primero abarca todo el Mioceno 
inferior y medio, el segundo corresponde al Mioceno superior y por último el 
Plioceno-Cuaternario. 
Los sedimentos del primer intervalo considerado (Mioceno inferior y 
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medio) se encuentran en su mayoría incorporados en el prisma de acreción 
formado por el Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz. El Prisma Imbricado, junto 
a las Zonas Externas y las Unidades Flysch, constituyen los frentes tectónicos que 
se emplazan todos ellos a lo largo de este periodo de tiempo y son activos hasta el 
Tortoniense superior (Capítulo 3). Por ello, el volumen sedimentario se ha 
estimado a partir de los espesores sedimentarios de los sondeos de plataforma, en 
las zonas adyacentes al prisma de acreción, donde los sedimentos no se 
encuentran involucrados en el prisma (Capítulo 2). La tasa de sedimentación que 
se obtiene es de 0,03 mm/a y la contribución sedimentaria es de alrededor de 
1.980 km3/Ma (Tabla 4.1 y Fig. 4.2). 
Fig. 4.2 Espesor acumulativo frente a la edad de sedimentación (línea negra), cuya 
pendiente indica la tasa de sedimentación, y contribución sedimentaria (recuadro gris) 
para el Margen Atlántico. 
Según las descripciones de los sondeos publicados en Lanaja et al. (1987) 
realizados sobre la plataforma continental en el Golfo de Cádiz, el Mioceno 
inferior muestra unas facies de plataforma compuestas principalmente por calizas. 
En el Mioceno medio se emplazan las Unidades Flysch y las Unidades Externas 
en el Golfo de Cádiz, y la mayoría de los sondeos muestra una litología 
predominantemente de calizas. Tan sólo algunos sondeos cercanos a estos frentes 
o los que atraviesan el cuerpo sísmicamente caótico muestran un aumento en las 
tasas de sedimentación y un cambio de facies a limolitas, arcillas e 
intercalaciones de arenas en el Mioceno medio. Por tanto los productos detríticos 
de la erosión de los frentes, se encuentran principalmente incorporados al prisma 
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de acreción, mientras que la sedimentación en las plataformas es 
fundamentalmente carbonática. 
Durante el Mioceno superior las tasas de sedimentación en la vertiente 
Atlántica del orógeno aumentan hasta alcanzar los 0,06 mm/a (Tabla 4.1 y Fig. 
4.2). Los sedimentos que se componen de arcillas y arenas (Lanaja et al., 1987), 
probablemente proceden de los distintos frentes tectónicos de las Unidades 
Externas activos hasta el Tortoniense superior (Unidades Flysch, Zonas Externas 
y Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz) y de las zonas que paulatinamente 
emergen desde el Tortoniense superior en la Cordillera Bética y el Rif. La 
contribución sedimentaria también aumenta con respecto al periodo anterior y 
pasa a ser de aproximadamente 3.590 km3/Ma.
El siguiente intervalo de tiempo que abarca el Plioceno y el Cuaternario, 
supone el mayor incremento tanto en las tasas de sedimentación, que pasan a una 
media de 0,22 mm/a, como en la contribución que prácticamente dobla la del 
periodo de tiempo anterior (6.600 km3/Ma frente a los 3.590 km3/Ma del 
Mioceno superior) (Tabla 4.1 y Fig. 4.2). Los sedimentos siguen siendo 
fundamentalmente arcillas y arenas. Este incremento en los aportes 
sedimentarios, sitúan a esta cuenca en la principal receptora de sedimentos de 
todo el orógeno durante el Plioceno y el Cuaternario. 
4.1.3.- Cuencas de antepaís (Guadalquivir y Rharb) 
Las Cuencas del Guadalquivir y Rharb muestran una evolución muy 
similar entre ellas en cuanto a tasas de sedimentación y contribución sedimentaria 
durante el Neógeno, aunque con valores ligeramente más altos en la Cuenca del 
Rharb (Tabla 4.1 y Fig. 4.3). Es importante destacar, que al mismo tiempo que 
estas cuencas se rellenan principalmente a partir de los productos de erosión de la 
Cordillera Bética y el Rif, ciertas áreas del antepaís que presentan actividad 
tectónica durante el Neógeno, contribuyen en menor medida a este relleno. Al N 
del Guadalquivir, el relieve de Sierra Morena es el resultado de la suma de la 
flexión litosférica producida por el emplazamiento de las Zonas Externas de las 
Béticas durante el Neógeno y la compresión que produce el acercamiento entre 
las placas Ibérica y Africana (García-Castellanos et al., 2002). Asimismo, al S del 
Rharb, la Meseta Central y el Medio Atlas presentan levantamientos durante el 
Neógeno que son activos incluso hasta la actualidad (Ait Brahim et al., 2002; 
Flinch, 1993). 
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Las cuencas del Guadalquivir y del Rharb presentan un relleno 
sedimentario que abarca desde el Mioceno medio hasta la actualidad y los 
intervalos de tiempo en los que se han dividido los volúmenes totales son: 
Mioceno medio, Mioceno superior y Plioceno-Cuaternario (Capítulo 2). 
Fig. 4.3 Espesor acumulativo frente a la edad de sedimentación (línea negra), cuya 
pendiente indica la tasa de sedimentación, y contribución sedimentaria (recuadro gris) 
para la Cuenca del Guadalquivir (A) y la Cuenca del Rharb (B).
Los resultados de tasas de sedimentación medias para el periodo del 
Mioceno medio son de 0,07 mm/a para el Guadalquivir y 0,06 mm/a para el 
Rharb, con unas contribuciones medias de 1.160 y 820 km3/Ma respectivamente 
(Tabla 4.1 y Fig. 4.3). 
Durante el Mioceno superior, la contribución sedimentaria en ambas 
cuencas de antepaís es muy similar, con 1.330 km3/Ma en el Guadalquivir y 
1.570 km3/Ma en el Rharb. Sin embargo, estos sedimentos se distribuyen en una 
mayor área, 21.000 km2, en el Guadalquivir, frente a los 16.000 km2 aproximados 
del Rharb. Esto hace que las tasas sedimentarias calculadas sean algo mayores en 
esta segunda cuenca (0,1 mm/a en el Rharb, frente a 0,06 mm/a en el 
Guadalquivir) (Tabla 4.1 y Fig. 4.3). 
Por último, durante el Plioceno se produce una importante disminución de 
las áreas de sedimentación en las cuencas de antepaís, pasando de 21.000 km2 a
15.000 km2 en el Guadalquivir y de 16.000 km2 a 7.000 km2 en el Rharb. Estas 
áreas decrecerán todavía más durante el Cuaternario, donde la sedimentación 
pasa a ser de tipo aluvial, limitándose a las llanuras de los ríos. Esta disminución 
en los espacios de acomodación, bien por colmatación de la cuenca, bien por 
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levantamiento tectónico, da lugar a una disminución en las tasas de 
sedimentación con respecto al periodo de tiempo anterior y a una acusada 
disminución en la contribución sedimentaria. En el Guadalquivir la tasa de 
sedimentación para el Plioceno y Cuaternario es de 0,04 mm/a y la contribución 
de 530 km3/Ma. En el Rharb, la velocidad media de sedimentación pasa a ser de 
0,06 mm/a y la contribución sedimentaria de 410 km3/Ma (Tabla 4.1 y Fig. 4.3). 
4.1.4.- Cuencas intramontañosas 
La sedimentación en estas cuencas comienza en el Mioceno superior. En 
todas estas cuencas, el volumen sedimentario se dividió en dos intervalos de 
tiempo: Mioceno superior y Plioceno-Cuaternario. La excepción la constituyen 
las Cuencas Prebéticas donde la sedimentación es continua desde el Mioceno 
inferior. A pesar de su carácter local, se considera interesante el cálculo de las 
tasas de sedimentación en estas cuencas, ya que en el resto de la Cordillera Bética 
y el Rif, los sedimentos del Mioceno inferior y medio se encuentran erosionados 
y formando afloramientos dispersos. Por ello, las tasas de sedimentación 
calculadas para las Cuencas Prebéticas, junto a las cuencas de antepaís, 
constituyen las únicas cuencas del área emergida actual, donde ha sido posible 
establecer las tasas sedimentarias para el intervalo del Mioceno inferior y medio. 
El resultado indica una velocidad de sedimentación de 0,01 mm/a para este 
intervalo de tiempo (Tabla 4.1 y Fig. 4.4). 
Fig. 4.4 Espesor acumulativo frente a la edad de sedimentación (línea negra), cuya 
pendiente indica la tasa de sedimentación, y contribución sedimentaria (recuadro gris) 
para las Cuencas Intramontañosas.
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Durante el Mioceno superior, el conjunto de todas las cuencas 
intramontañosas presentan una tasa de sedimentación media de 0,04 mm/a y una 
contribución sedimentaria de aproximadamente 950 km3/Ma. Durante el 
Plioceno, el área de sedimentación en estas cuencas disminuye, pasando de un 
área aproximada de 22.000 km2 a un área de 12.000 km2. A esta disminución de 
las áreas de las cuencas contribuye por un lado la transición de condiciones 
sedimentarias marinas a continentales de algunas cuencas, que en algunos casos 
vino acompañada con el cese de la sedimentación o la restricción de la 
sedimentación en áreas cada vez más pequeñas conforme las cuencas se 
colmatan.  
4.1.5.- Evolución en las tasas de sedimentación (comparativa entre las 
distintas cuencas) 
La comparación entre los resultados obtenidos en cuanto a tasas de 
sedimentación en todas las cuencas del orógeno Bético-Rifeño, pone de 
manifiesto que las tasas de sedimentación en la Cuenca de Alborán, presentan 
valores sensiblemente más altos que en el resto de las cuencas a lo largo del 
Mioceno. A partir del Plioceno, la cuenca del Margen Atlántico presenta las tasas 
de sedimentación más importantes, seguida de la Cuenca de Alborán con tasas de 
sedimentación algo inferiores, aunque dentro del mismo orden de magnitud. 
Ambas cuencas registran más del 80 % de la acumulación sedimentaria 
procedente de la erosión del orógeno durante el Neógeno y el Cuaternario. 
El primer intervalo considerado para el cálculo de las tasas de 
sedimentación, abarca el Mioceno inferior y medio, que se alarga hasta el 
Tortoniense (9 Ma) en la Cuenca de Alborán. En este intervalo (Mioceno inferior 
y medio), las tasas de sedimentación muestran una marcada asimetría entre la 
cuenca interna del orógeno (Cuenca de Alborán) y el resto de las cuencas. En 
Alborán las tasas de sedimentación alcanzan los 0,24 mm/a, frente a los 0,03 
mm/a del Margen Atlántico (Tabla 4.1; Fig. 4.5). En las áreas emergidas, los 
sedimentos del Mioceno inferior y medio se encuentran muy erosionados, por lo 
que no es posible establecer el volumen total de los sedimentos que se 
depositaron en estas cuencas. Sin embargo, en las cuencas de antepaís y en las 
Cuencas Prebéticas, el registro de parte de las cuencas del Mioceno inferior y 
medio se preserva bajo el paquete sedimentario del Mioceno superior. Por ello, es 
posible calcular la velocidad de sedimentación en este intervalo de tiempo para 
estas áreas. Los resultados indican 0,07 y 0,06 mm/a para los sedimentos de las 
Cuencas del Guadalquivir y Rharb respectivamente durante el Mioceno medio, y 
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0,01 mm/a para el Mioceno inferior y medio en las Cuencas Prebéticas. En 
cualquier caso, se trata de unas tasas sedimentarias mucho menores que las que se 
registran en la Cuenca de Alborán (Fig. 4.5).  
A la vista de los resultados obtenidos en cuanto a tasas de sedimentación, 
se obtiene que el flujo sedimentario entre el Mioceno inferior y medio se produce 
preferentemente hacia los grabens generados en la Cuenca de Alborán, como 
consecuencia de la actividad de las fallas extensionales activas durante este 
periodo que da lugar a una fuerte subsidencia en esta cuenca (Comas et al., 1999; 
Rodríguez-Fernández et al., 1999). 
En el Mioceno superior se produce un aumento en la descarga de 
sedimentos en la totalidad de las cuencas. Este aumento en la contribución, se 
debe por un lado al aumento del relieve que se produce a largo de este periodo de 
tiempo y por otro a la formación de nuevas áreas de recepción, como es el caso 
de la formación de las cuencas intramontañosas. Por último, se produce un 
aumento en el espacio de acomodación debido a la subsidencia en la Cuenca de 
Alborán (Rodríguez-Fernández et al., 1999) y como consecuencia de su 
evolución tectónica, en las cuencas de antepaís (Hanne et al., 2003; Barbieri y 
Gabriele Ori, 2000). Las tasas de sedimentación oscilan entre los 0,04 mm/a de 
las cuencas intramontañosas y los 0,17-0,18 mm/a de la Cuenca de Alborán 
(Tabla 4.1y Fig. 4.5). Las cuencas externas del orógeno (cuencas de antepaís y 
Margen Atlántico), presentan durante el Mioceno superior tasas similares, con 
0,06 mm/a tanto en Guadalquivir como en el Margen Atlántico, y algo superiores 
(0,1 mm/a) en la Cuenca del Rharb. 
En el intervalo Plioceno-Cuaternario, las cuencas que actualmente están 
emergidas sufren un acusado descenso en la descarga sedimentaria como 
consecuencia de la disminución del área de recepción y la pérdida de 
endorreísmo, que causa además la erosión parcial de sedimentos previamente 
depositados. Las cuencas marinas sin embargo, sufren una evolución distinta 
entre ellas. La Cuenca de Alborán, registra un ligero aumento de la tasa de 
sedimentación que se sitúa en 0,19 mm/a. Los depósitos de esta edad sin 
embargo, se acumulan en depocentros condicionados por la estructura, lo que 
hace que a pesar de registrar una tasa más alta, los aportes totales disminuyen. En 
el Margen Atlántico, tanto las tasas como la contribución sedimentaria acusan un 
fuerte ascenso, que resulta en una tasa media de 0,22 mm/a y una contribución 
sedimentaria de 6.600 km3/Ma, que representa la contribución más alta de todo el 
orógeno a lo largo de todo el Neógeno-Cuaternario. 
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Fig. 4.5 Espesor acumulativo frente a la edad de sedimentación para las cuencas 
neógenas-cuaternarias de las Béticas y el Rif. Las pendientes de las curvas indican de 
tasas de sedimentación. 
4.2 RELACIÓN DE LOS PROCESOS SUPERFICIALES (EROSIÓN Y 
SEDIMENTACIÓN) CON LA EVOLUCIÓN PALEOGEOGRÁFICA 
Los resultados de las tasas de sedimentación regionales obtenidos, se 
comparan en este apartado con los distintos mapas de evolución paleogeográfica 
publicados. En la literatura se encuentran distintas reconstrucciones 
paleogeográficas y palinspásticas tanto a escala local como regional para el 
orógeno Bético-Rifeño durante el Neógeno (e.g. Sanz de Galdeano y Vera, 1992; 
Sanz de Galdeano, 1996; Esteban et al., 1996; Geel y Roep, 1998; Andeweg, 
2002; Braga et al., 2003). El significado del colapso y desplazamiento de los 
terrenos que conforman el Dominio Cortical de Alborán en un contexto de 
colisión entre Iberia y África es fundamental para comprender la controvertida 
evolución geodinámica en esta región. En este sentido, la reconstrucción de las 
posiciones relativas de las placas Ibérica, Africana, además de la evolución del 
Dominio Cortical de Alborán es imprescindible para resolver la evolución 
tectónica. 
A continuación se describen las reconstrucciones disponibles, haciendo 
hincapié en los eventos tectónicos más relevantes ocurridos en el orógeno durante 
el Neógeno y los cambios paleogeográficos que estos provocan en superficie. Las 
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diferencias entre las distintas propuestas se discuten comparándolas con las tasas 
de sedimentación obtenidas. Además se calculan las tasas de erosión a partir de 
las áreas de topografía subaérea de las reconstrucciones paleogeográficas. 
4.2.1.- Mioceno inferior y medio 
Evolución paleogeográfica: 
Durante el Mioceno inferior y medio se producen los cambios 
paleogeográficos más importantes en el orógeno. La colisión del Dominio 
Cortical de Alborán con los paleomárgenes Ibérico y Magrebí, dio lugar a los 
cabalgamientos y la estructuración de las Zonas Externas (e.g. Crespo-Blanc y 
Campos, 2001). Esta colisión se produjo como consecuencia por un lado de la 
convergencia entre las placas Ibérica y Africana, y por otro lado por el 
desplazamiento del Dominio Cortical de Alborán hacia el O. Durante este 
desplazamiento, los terrenos del Dominio Cortical de Alborán sufrieron una 
notable extensión, que produjo subsidencia tectónica en el Mar de Alborán, 
dando lugar a la formación de esta cuenca en el Aquitaniense superior (Comas et 
al., 1992; Comas et al., 1999).  
Fig. 4.6 Reconstrucciones paleogeográficas de Sanz de Galdeano y Rodríguez-Fernández 
(1996) para el Mioceno inferior y medio. 
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Según las reconstrucciones paleogeográficas, aunque con distintas 
interpretaciones en cuanto a la posición inicial del Dominio de Alborán, durante 
el Aquitaniense, los paleomárgenes Ibérico y Magrebí se encontraban bajo el 
nivel del mar (Fig. 4.6 a 4.8). Las mayores diferencias en las interpretaciones 
corresponden al Burdigaliense y estriban en que según Sanz de Galdeano y 
Rodríguez-Fernández (1996) a los 19 Ma existen dos amplios corredores marinos 
a S y N de los terrenos de Alborán que conectan el Atlántico y el Mediterráneo 
(Fig. 4.6). Sin embargo, la reconstrucción de de Geel y Roep (1998) muestra un 
corredor en el Rif, mientras que no existe conexión marina al N, en las Béticas 
(Fig. 4.7).
Fig. 4.7 Reconstrucciones palinspásticas de Geel y Roep (1998) para el Mioceno inferior 
y medio. 
En la reconstrucción de Andeweg (2002), se muestra conexión marina a 
través de ambos márgenes del Dominio Cortical de Alborán, aunque estos son 
estrechos y poco profundos (Fig. 4.8). Además, las dos últimas reconstrucciones 
(Geel y Roep, 1998 y Andeweg, 2002), señalan la formación de una estrecha 
cuenca marina en la línea de sutura entre las Zonas Internas y las Externas, que 
no aparece en la reconstrucción de Sanz de Galdeano y Rodríguez-Fernández 
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(1996) (Fig. 4.6 a 4.8). En esta cuenca, se depositaron sedimentos procedentes 
tanto del Maláguide y el Alpujárride, como de las Zonas Subbéticas (Geel y 
Roep, 1998). Estos sedimentos (Fm. Espejos) representan la primera ocurrencia 
de depósitos con productos erosivos de ambas zonas (Externas e Internas). En el 
Burdigaliense medio-superior las zonas meridionales del Subbético cabalgaron 
hacia el S sobre la Fm. Espejos, en un evento compresivo que afectó a toda la 
Cordillera Bética, sellando esta cuenca (Lonergan y Mange-Rajetzky, 1994; Geel 
y Roep, 1998). 
Fig. 4.8 Reconstrucciones palinspásticas de Andeweg (2002) para el Mioceno inferior y 
medio.
Para Sanz de Galdeano y Rodríguez-Fernández (1996), al menos el 
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Corredor situado en las Béticas (Corredor Norbético) continúa abierto hasta el 
Serravaliense superior, aunque a lo largo del Languiense y el Serravaliense, las 
Unidades Subbéticas y Prebéticas comienzan a emerger, estrechando el corredor 
en su parte más oriental (Fig. 4.6). Las reconstrucciones de Geel y Roep (1998) y 
Andeweg (2002), proponen que estos corredores continúan siendo estrechos y 
someros pasadizos marinos, algo más profundos en la región que se abre al Golfo 
de Cádiz, que en el Serravaliense (12 Ma) se encuentran emergidos en su mayor 
parte y la comunicación Atlántico-Mediterráneo es por tanto muy limitada o 
queda interrumpida (Fig. 4.8). 
Según la reconstrucción paleogeográfica que realizan Braga et al. (2003) 
para el Serravaliense superior-Tortoniense inferior, la mayor parte de las Béticas 
se encontraban bajo el nivel del mar, salvo una isla que ocuparía las Béticas 
Centrales y Orientales (Fig. 4.9).
Fig. 4.9 Reconstrucción paleogeográfica de Braga et al. (2003) que muestra el área 
emergida mínima para el Serravaliense superior-Tortoniense inferior. 
Balance de masas a partir de las tasas de sedimentación y las 
reconstrucciones paleogeográficas: 
Gran parte de los sedimentos depositados durante el Mioceno inferior y 
medio en las cuencas que dibujan las distintas paleogeografías han sido 
erosionados, ya que la superficie y posición de las cuencas han ido variando a lo 
largo del tiempo. Consecuentemente el registro del Mioceno inferior y medio, 
preservado bajo los sedimentos de edades posteriores, se encuentra en áreas 
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reducidas que se limitan a la Cuenca de Alborán y Margen Atlántico, además de 
las cuencas actuales de antepaís y Cuencas Prebéticas. Las tasas medias obtenidas 
para el Mioceno inferior y medio en estas cuencas son de 0,24 mm/a en la Cuenca 
de Alborán, 0,03 mm/a en el Margen Atlántico y de 0,01 mm/a en las Cuencas 
Prebéticas (Tabla 4.1; Fig. 4.1 a 4.4). En las cuencas del Guadalquivir y Rharb, 
las tasas de sedimentación corresponden tan sólo al Mioceno medio y oscilan 
entre 0,06 y 0,07 mm/a (Tabla 4.1; Fig. 4.1 a 4.4). 
Resulta interesante realizar un cálculo aproximado de la cantidad de 
sedimentos de esta edad que se depositaron en estas cuencas, y que actualmente 
están erosionados, tomando las tasas de sedimentación calculadas y las áreas de 
sedimentación extraídas de las paleogeografías. Para ello se han medido las áreas 
de las cuencas de las distintas reconstrucciones y se han multiplicado por las tasas 
de sedimentación medias obtenidas del registro preservado. 
A partir de las paleogeografías, también se ha evaluado la superficie de las 
regiones emergidas para cada intervalo de tiempo. En general, todas las 
reconstrucciones muestran un aumento de la topografía subaérea en el 
Burdigaliense, que coincide con la colisión del Dominio de Alborán con los 
paleomárgenes (e.g. Vera, 2000), una disminución durante el Languiense, que da 
paso a un aumento del área emergida nuevamente en el Serravaliense (Fig. 4.10 y 
4.11). Los volúmenes sedimentarios calculados se han transformado a volúmenes 
rocosos, considerando una densidad de sedimentos de 2.200 kg m-3 y una 
densidad de la roca de 2.700 kg m-3. Dividiendo los volúmenes sedimentarios 
calculados a partir de las reconstrucciones, por las áreas de topografía subaérea y 
por el intervalo de tiempo, se obtienen las velocidades a las que se erosionan las 
zonas emergidas para cada edad (Fig. 4.10 y 4.11).  
Durante el Aquitaniense se han considerado unas tasas de sedimentación 
mínimas de 0,01 mm/a y máximas de 0,03 mm/a (Fig. 4.10). En cualquier caso, la 
sedimentación durante este periodo de tiempo es principalmente de tipo 
carbonática, con escasa influencia continental, como muestran los sondeos de la 
plataforma del Golfo de Cádiz (Lanaja et al., 1987). Tan sólo en las regiones 
adyacentes al Dominio Cortical de Alborán se depositaron sedimentos 
sintectónicos sobre los depósitos que forman las Unidades Flysch (Flinch, 1996). 
Por tanto, debido a que los sedimentos que se han cuantificado no proceden de la 
erosión de las regiones emergidas, no se han evaluado las tasas de erosión para el 
Aquitaniense.
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Fig. 4.10 Reconstrucciones paleogeográficas para el Aquitaniense y el Burdigaliense, 
que muestran las áreas que se han utilizado para el cálculo, y resultados del mismo. 
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En el Burdigaliense, al área de cuenca se le han restado 16.000 km2
correspondientes a la Cuenca de Alborán, donde las tasas de sedimentación están 
bien definidas y son superiores al resto de las cuencas. Al resto del área de 
sedimentación se le ha atribuido una tasa de sedimentación de 0,03 mm/a, y se ha 
calculado el volumen sedimentario y las tasas de erosión según las distintas 
reconstrucciones (Fig. 4.10). Estas tasas son las máximas registradas durante esta 
edad y por tanto, los resultados representan un máximo. Para realizar la 
estimación del valor mínimo, se han considerado unas tasas de sedimentación de 
0,01 mm/a en la región Prebética y parte del Corredor Norbético (Fig. 4.10) y de 
0,03 mm/a en el resto de superficie de sedimentación que muestran las distintas 
reconstrucciones.
En el Languiense y el Serravaliense, además de eliminar el área de los 
depocentros de Alborán, se han calculado las áreas correspondientes a los 
corredores Norbético y del Rif (a partir de los 15 Ma), donde se asigna una 
velocidad de sedimentación de 0,06 y 0,07, de acuerdo con las tasas de 
sedimentación obtenidas para los depósitos de esta edad en las cuencas de 
antepaís. Los resultados se muestran en la Fig. 4.11.  
Las reconstrucciones paleogeográficas de Sanz de Galdeano y Rodríguez-
Fernández (1996), muestran una relación entre el área emergida / área de cuenca 
mucho menor que las de Geel y Roep (1998) y Andeweg (2002). Los volúmenes 
sedimentarios a partir de las mismas tasas de sedimentación, son más elevados: 
tan sólo entre los 21,5 y 15 Ma, se obtienen entre 37.000 y 55.000 km3, frente a 
los 24.000-35.000 km3 derivados de las reconstrucciones de Andeweg (2002) 
para el mismo periodo. Estas reconstrucciones implican tasas de erosión más 
elevadas que oscilan entre los 0,1 mm/a entre 21,5 y 19 Ma y los 0,05 mm/a entre 
19 y 15 Ma. La diferencia en las áreas de sedimentación y en los resultados se 
debe fundamentalmente a los extensos corredores marinos a N y S del Dominio 
de Alborán que muestran las paleogeografías de Sanz de Galdeano y Rodríguez-
Fernández (1996). Estos corredores se sitúan sobre las actuales cuencas de 
antepaís del Guadalquivir y el Rharb, que a lo largo del Mioceno medio y 
superior según estas reconstrucciones, se irían estrechando hasta alcanzar la 
extensión actual. No obstante, la estratigrafía de la Cuenca del Guadalquivir 
muestra que los sedimentos más antiguos corresponden al Languiense (15,5 Ma) 
que se disponen sobre el basamento hercínico (Berástegui et al., 1998). De 
manera que las cuencas situadas a N y S del Dominio Cortical de Alborán eran 
probablemente más reducidas que las que presentan las reconstrucciones de Sanz 
de Galdeano y Rodríguez-Fernández (1996) y sus límites estarían situados en 
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posiciones más meridionales en las Béticas y más septentrionales en el Rif. A 
medida que se producía el avance de los frentes de cabalgamientos hacia el 
antepaís, estas cuencas se habrían desplazado hacia los antepaíses, mientras que 
los sedimentos más antiguos (del Mioceno inferior) habrían quedado bajo los 
cabalgamientos, o habrían emergido como cuencas de piggy back.
Fig. 4.11 Reconstrucciones paleogeográficas para el Languiense y Serravaliense, que 
muestran las áreas que se han utilizado para el cálculo, y resultados del mismo. 
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La reconstrucción realizada por Braga et al. (2003) para el Serravaliense 
superior en la Cordillera Bética, muestra un área emergida formada por una única 
isla rodeada por un extenso mar. Según los autores, esta reconstrucción marca la 
extensión mínima del área emergida entre los 12 y los 9 Ma aproximadamente. 
Con la escasa área emergida que se muestra, considerando que todo el material 
erosionado se deposite únicamente en la Cuenca del Guadalquivir, la erosión se 
habría producido a una velocidad de alrededor de 0,23 mm/a en el área emergida. 
Si se tiene en cuenta que una parte importante del material erosionado se deposita 
además en la Cuenca de Alborán y en el Margen Atlántico, la velocidad de 
erosión sería mucho mayor que la calculada. Estos resultados indican que el área 
de exposición subaérea que muestra esta reconstrucción es probablemente 
demasiado reducida para las tasas sedimentarias obtenidas. Por tanto, o bien el 
área emergida debía ser mayor que la que indica esta reconstrucción para el 
periodo entre 12 y 9 Ma, o bien esta área representa un periodo de tiempo mucho 
menor.  
Las paleogeografías de Geel y Roep (1998) y Andeweg (2002) muestran 
áreas de cuenca y de topografía subaérea muy similares entre ellas. 
Consecuentemente, los resultados de volumen sedimentario son parecidos. Se 
obtiene un volumen de sedimentos de entre 55.000 km3 y 67.000 km3 para estas 
reconstrucciones, a lo largo de todo el Mioceno inferior y medio, sin tener en 
cuenta los sedimentos de la Cuenca de Alborán. Actualmente en el Margen 
Atlántico y cuencas de antepaís el registro sedimentario preservado es de cerca de 
30.000 km3 de sedimentos. Esto implica que según estas reconstrucciones y las 
tasas sedimentarias utilizadas en el cálculo, entre 25.000 y 37.000 km3 de 
sedimentos del Mioceno inferior y medio han sido erosionados e incorporados en 
los sedimentos posteriores entre el Mioceno superior y el Cuaternario. Es decir, 
que de los 134.800 km3 de sedimentos del Mioceno superior al Cuaternario, entre 
25.000 y 37.000 km3 de sedimentos proceden de la erosión de los sedimentos del 
Mioceno inferior y medio. Parte de estos sedimentos, podrían haber quedado 
además atrapados bajo los cabalgamientos a medida que estos avanzan hacia el 
antepaís. Según estas reconstrucciones paleogeográficas, las tasas de erosión 
oscilan entre 0,03 y 0,04 en el Burdigaliense. En el Languiense y Serravaliense, 
la erosión se produciría a una velocidad media de 0,04 mm/a, según los cálculos 
realizados a partir de la reconstrucción de Andeweg (2002) y oscilaría entre 0,02 
y 0,03 en el Languiense, según la reconstrucción de Geel y Roep (1998), 
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Estos cálculos se han realizado partiendo de unas tasas de sedimentación 
medias para todo el intervalo del Mioceno inferior y medio, a partir del registro 
preservado en algunas de las cuencas. Sin embargo, estas tasas habrán ido 
variando a lo largo del tiempo y en las distintas cuencas, en función del área 
emergida y de los movimientos verticales que hayan ocurrido a lo largo de este 
intervalo de tiempo. No obstante, a pesar de constituir una simplificación, estos 
cálculos resultan interesantes para estimar la cantidad de sedimentos del Mioceno 
inferior y medio que pueden haber sido erosionados (al menos entre 25.000 y 
37.000 km3). La contribución sedimentaria para el Mioceno inferior y medio 
pasaría de alrededor de 6.000 km3/Ma que indica el registro preservado, a entre 
8.000 y 9.000 km3/Ma sumando este material erosionado. Esta cifra se acerca 
más a los 11.000 km3/Ma que se producen durante el Mioceno superior y a los 
12.000 km3/Ma aproximadamente que se sedimentan durante el Plioceno y 
Cuaternario (Tabla 4.1). 
4.2.2.- Mioceno superior 
El Mioceno superior comenzó con una transgresión durante el 
Tortoniense, que instauró un mar somero en amplias zonas de la Cordillera Bética 
y el Rif y dejó los primeros sedimentos en algunas de las cuencas 
intramontañosas de las Béticas. En el Tortoniense superior, todas las cuencas 
intramontañosas muestran ya una sedimentación marina (Fig. 4.12). Esta 
transgresión marina no responde a un cambio del nivel eustático, ya que  durante 
el Tortoniense inferior ocurrió una bajada global del nivel del mar (Brachert et 
al., 1996), que corresponde a un nivel de unos 10 m por debajo del actual 
(Hardenbol et al., 1998).
Los despegues extensionales de las Béticas centrales, continuaron activos 
hasta los 9 Ma, según las dataciones por trazas de fisión (Johnson et al., 1997). 
En Alborán, la transición entre una sedimentación sin-rift y sedimentos de tipo 
post-rift, la marca el reflector R-3 de Comas et al., (1992). Este reflector se ha 
datado como intratortoniense (aproximadamente 9 Ma) (Comas et al., 1999). 
Los frentes de cabalgamientos más externos, situados bajo los sedimentos 
de la Cuenca del Guadalquivir, así como el frente del prisma de acreción en el 
margen Atlántico, son activos hasta los 7-8 Ma aproximadamente, que quedan 
sellados por sedimentos de esta edad (Berástegui et al., 1998; Gràcia et al., 2003; 
Iribarren et al., 2007). Las unidades PreRif a su vez se emplazaron en el límite 
Tortoniense-Mesiniense según Frizon de Lamotte et al. (2004). 
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Por tanto, en el Tortoniense superior (entre los 9 y los 7 Ma), la tectónica 
de cabalgamientos debida al desplazamiento del Dominio Cortical de Alborán, 
así como la extensión a lo largo de fallas de bajo ángulo cesa y da paso a una 
tectónica dominada por la compresión NO-SE, que produce pliegues amplios de 
dirección E-O, tanto en las Béticas como en el Rif y fallas de salto en dirección, 
principalmente en Alborán y las Béticas Orientales (e.g. Augier et al., 2005). 
Esteban et al. (1996) y Braga et al. (2003) muestran mapas 
paleogeográficos para el Tortoniense superior, Tortoniense terminal y Mesiniense 
medio-superior, basados en la cartografía de sedimentos litorales y arrecifes para 
cada una de las edades. Los mapas de Esteban et al. (1996) corresponden a las 
Béticas y el Rif (Fig. 4.12 A), mientras que los de Braga et al. (2003) se centran 
en la Cordillera Bética (Fig. 4.12 B). Braga et al. (2003) asigna una edad de 8,5 a 
7,5 Ma para los sedimentos del Tortoniense superior, 7,2 Ma para el Tortoniense 
terminal y entre 6,36 y 5,5 Ma para el Mesiniense. Andeweg (2002) presenta 
reconstrucciones para el Tortoniense (9 Ma) y Mesiniense (6 Ma) para Iberia y N 
de África. Por último Sanz de Galdeano y Rodríguez-Fernández (1996) realizan 
reconstrucciones palinspásticas para la Cordillera Bética en el Tortoniense 
inferior y superior.
Debido a que el registro sedimentario a lo largo del Mioceno superior se 
encuentra mejor preservado que durante el Mioceno inferior y medio, las distintas 
reconstrucciones para una misma edad presentan un mayor parecido a nivel 
regional en cuanto a áreas emergidas. En general se observa que las áreas 
emergidas son mínimas durante los 8,5-7,5 Ma, coincidiendo con el máximo en la 
transgresión marina del Tortoniense que duró hasta los 7,2 Ma (Rodríguez-
Fernández y Sanz de Galdeano, 2006). En esta edad (entre 8,5 y 7,2 Ma), las 
Zonas Externas Béticas se encontraban por lo general emergidas, formando parte 
del continente como continuación del Macizo Ibérico (Soria et al., 1999; Braga et 
al., 2003). Existía comunicación entre el Atlántico y el Mediterráneo a través de 
la conexión entre la Cuenca del Guadalquivir y las cuencas intramontañosas en 
las Béticas y a través del Corredor del Rif (Fig. 4.12). A partir de los 7,2 Ma, las 
paleogeografías muestran una paulatina emersión que da lugar a la 
continentalización de las cuencas y a la interrupción de la comunicación entre el 
Atlántico y el Mediterráneo en el Mesiniense superior.
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Fig. 4.12 A Reconstrucciones paleogeográficas de Esteban et al. (1996) para el Mioceno 
superior. B Reconstrucciones paleogeográficas de Braga et al. (2003) para el Mioceno 
superior.
Durante el Mioceno superior se produce un aumento en la descarga de 
sedimentos en la totalidad de las cuencas (Tabla 4.1). En la cuenca de Alborán se 
han distinguido las tasas de sedimentación de la Unidad III (de 9 a 6,7 Ma) y las 
de la Unidad II  (de 6,7 a 5,3 Ma). En esta cuenca, en el Tortoniense (entre 9 Ma 
y 6,7 Ma) se produce un aumento de la contribución sedimentaria distribuida 
además en una mayor área (Tabla 4.1). Los sedimentos de esta edad  
corresponden a una secuencia post-rift (Comas et al., 1992; Comas et al., 1999) 
que se deposita en un área mucho más extensa una vez se colmatan las cuencas 
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extensivas de la etapa anterior. El aumento en la producción de sedimentos no 
deriva de un aumento en el relieve, ya que esta etapa coincide con la transgresión 
marina del Tortoniense, donde gran parte de las Zonas Internas que rodean el Mar 
de Alborán quedan invadidas por un mar somero, quedando los relieves reducidos 
a islas (Fig. 4.12). Esta transgresión parece responder a una subsidencia tectónica 
regional que se registra igualmente en la Cuenca de Alborán (Rodríguez-
Fernández et al., 1999), dando lugar a un aumento del espacio de acomodación en 
esta cuenca. El origen de esta subsidencia puede deberse al ajuste isostático en 
respuesta al paulatino adelgazamiento cortical causado por la extensión del 
Mioceno inferior y medio, activa hasta el Tortoniense superior, o bien a la 
presencia de una carga litosférica que mantiene los terrenos de Alborán por 
debajo del nivel de compensación isostática.
Las altas tasas de sedimentación en la Cuenca de Alborán durante el 
Mesiniense (6,7 a 5,3 Ma) están sujetas a los cambios paleogeográficos. Estos 
cambios suponen por un lado un aumento del relieve y de los aportes detríticos, y 
por otro el cierre de los corredores que da lugar a unas condiciones restrictivas en 
todo el Mediterráneo con la consiguiente sedimentación de depósitos 
carbonáticos y evaporíticos en amplias regiones de la Cuenca Mediterránea. Por 
otro lado, la evolución tectónica de las cuencas de antepaís da lugar  a una etapa 
de subsidencia rápida entre los 10,4 y los 8 Ma en la Cuenca del Guadalquivir 
(Hanne et al., 2003) y en el límite entre el Tortoniense y el Mesiniense en la 
Cuenca del Rharb (Barbieri y Gabriele Ori, 2000). Además, en el Tortoniense se 
forman las cuencas intramontañosas entre las distintas sierras. 
Por tanto, el aumento en la contribución sedimentaria que se registra en 
las cuencas durante el Mioceno superior, responde por un lado a un incremento 
en el espacio de acomodación: subsidencia tectónica no asociada a extensión en 
Alborán durante el Tortoniense, formación de fallas normales que limitan las 
cuencas intramontañosas y flexión litosférica en el Guadalquivir y el Rharb. Por 
otro lado se produce un aumento del relieve en las Béticas y el Rif a partir del 
Tortoniense superior que continúa hasta la actualidad (Sanz de Galdeano y 
Alfaro, 2004). 
Las tasas de erosión para el Mioceno superior se han calculado tomando 
los resultados de volúmenes equivalentes rocosos que se han calculado a partir 
del registro sedimentario (Capítulo 2). Estos resultados se han dividido por las 
áreas emergidas que se extraen de las reconstrucciones paleogeográficas. Las 
cuencas centrales de Granada y Guadix-Baza reciben sedimentos procedentes de 
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la erosión tanto de las Zonas Internas como de las Zonas Externas. Se ha 
establecido un área de procedencia para estas cuencas y la Cuenca de Alborán 
que incluye la totalidad de las Zonas Internas y parte de las Externas (Fig. 4.13). 
La suma de los productos sedimentarios de estas cuencas es de 24.800 km3
aproximadamente, que se depositan entre los 9 Ma y los 5,3 Ma. El área de 
procedencia de estos sedimentos al final del Mioceno superior (Mesiniense 
superior) es de 68.000 km2, según las paleogeografías (Fig. 4.13), que implica 
una velocidad de erosión de alrededor de 0,1 mm/a. 
El área emergida restante es de 42.000 km2 (Fig. 4.13), cuyos productos 
erosivos se vierten a las cuencas de antepaís y el Margen Atlántico (alrededor de 
33.300 km3) en el intervalo entre los 11,6 Ma y los 5,3 Ma. El resultado de la 
velocidad de erosión para esta área externa es igualmente de 0,1 mm/a. 
Fig. 4.13 Tasas de erosión durante el Mioceno superior, volúmenes equivalentes rocosos 
y áreas de procedencia aproximadas a partir de la reconstrucción paleogeográfica 
modificada de Esteban et al. (1996) para el Mesiniense medio-superior. 
Las áreas emergidas sufren variaciones importantes a lo largo del 
Mioceno superior, especialmente en la región de las Zonas Internas. El área de 
procedencia de las cuencas intramontañosas y Alborán pasa de alrededor de 
43.000 km2 en el Tortoniense superior a aproximadamente 68.000 km2 en el 
Mesiniense superior según las reconstrucciones (Fig. 4.14). En la Cuenca de 
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Alborán se realizó una división de los volúmenes sedimentarios del Mioceno 
superior, que una vez convertidos a volúmenes rocosos son de 10.500 km3 para el 
Tortoniense (entre 9 Ma y 6,7 Ma) y de 9.400 km3 para el Mesiniense (entre 6,7 
Ma y 5,3 Ma). Las velocidades de erosión rocosa que se infieren de estos 
volúmenes y las áreas de procedencia, dan el mismo resultado (0,1 mm/a) tanto 
para el Tortoniense como para el Mesiniense (Fig. 4.14). Teniendo en cuenta que 
parte del volumen sedimentario de la cuenca de Alborán durante el Mesiniense 
comprende sedimentos depositados por precipitación química, la tasa de erosión 
para esta edad será algo menor. 
Fig. 4.14 Tasas de erosión en el interior del orógeno para el Tortoniense y el Mesiniense. 
Volúmenes equivalentes rocosos a partir de los volúmenes sedimentarios de la Cuenca 
de Alborán para el Tortoniense superior (entre 9 y 6,7 Ma) y el Mesiniense (entre 6,7 y 
5,3 Ma). Áreas de procedencia aproximadas a partir de la reconstrucción paleogeográfica 
modificada de Esteban et al. (1996) para el Tortoniense y el Mesiniense medio-superior. 
Por tanto, a pesar de que el área emergida aumenta de manera 
considerable a lo largo del Mioceno superior, la velocidad a la que se erosiona el 
área emergida se mantiene constante o disminuye ligeramente durante el 
Mesiniense. Considerando que las condiciones climáticas no varíen de manera 
importante a lo largo del Mioceno superior, estos resultados pueden estar 
indicando que la velocidad a la que se produce el levantamiento y la formación 
del relieve en estas áreas resulta de una magnitud similar durante el Tortoniense y 
durante el Mesiniense. 
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4.2.3.- Plioceno y Cuaternario 
A lo largo del Plioceno y el Cuaternario las cuencas de antepaís fueron 
emergiendo paulatinamente a medida que la línea de costa se fue retirando hacia 
el Oeste. En la Cordillera Bética las cuencas de Campo de Dalías, Níjar, Vera y 
una parte de la cuenca Alicante-Cartagena, se encontraban conectadas al mar 
hasta el Plioceno superior, al igual que las regiones más cercanas a la costa de las 
cuencas del Rif. Tan sólo durante una breve transgresión marina que tuvo lugar 
en el Plioceno inferior, el mar ocupó cuencas más internas como la de Sorbas o 
Fortuna (Garcés et al., 2001; Braga et al., 2003). 
En el intervalo Plioceno-Cuaternario, las tasas de sedimentación muestran 
un importante aumento en el Margen Atlántico que pasa a ser la principal cuenca 
receptora durante este periodo de tiempo (Tabla 4.1). El resto de las cuencas, 
principalmente las situadas en las áreas que emergen, sufren un descenso en el 
volumen de sedimentación. 
El área emergida actual en las Béticas y el Rif es de aproximadamente 
155.400 km2. Esta área es la que se ha utilizado para calcular la tasa de erosión 
del último intervalo calculado, desde el Plioceno hasta la actualidad. Los 
sedimentos suman un volumen de 51.700 km3, lo que indica una erosión media 
de 0,332 km desde hace 5,3 Ma a la actualidad. La tasa de erosión media obtenida 
es de 0,06 mm/a. Se ha realizado una divisoria a partir de la red de drenaje actual 
y se obtiene un área de procedencia de 40.700 km2 para los sedimentos que se 
depositan en el Mar de Alborán (Fig. 4.15). Según esta zonificación, los 16.800 
km3 de sedimentos de la Cuenca de Alborán, implican una velocidad de erosión 
en esta área de 0,07 mm/a. La erosión en el resto del orógeno produciría 35.000 
km3 de sedimentos que indican una velocidad de erosión algo menor, de 0,05 
mm/a (Fig. 4.15). Por tanto, a pesar de que la contribución sedimentaria es menor 
en la Cuenca de Alborán que en el total del resto de las cuencas durante el Plio-
Cuaternario, las tasas de erosión de los relieves circundantes son mayores (0,07 
mm/a frente a los 0,05 mm/a de las áreas que drenan al Atlántico), debido a que 
el gradiente topográfico en esta vertiente es considerablemente mayor. 
Estos resultados indican que la velocidad de erosión en el Plioceno y el 
Cuaternario (entre 0,05 y 0,07 mm/a) disminuye con respecto al Mioceno 
superior (con 0,1 mm/a). Durante el Plioceno y Cuaternario se produjeron 
cambios climáticos importantes en el planeta que dieron lugar a glaciaciones. Si 
bien la contribución a la erosión debida a las glaciaciones, puede estar 
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enmascarada en el caso del orógeno Bético-Rifeño, debido a que en el Mioceno 
superior no se alcanza una situación de equilibrio, sino que representa un periodo 
en el que el levantamiento tectónico es más vigoroso que durante el Plioceno y 
Cuaternario, en otras regiones del planeta el cambio climático representa un 
aumento de entre 2 y 10 veces en la sedimentación (Peizhen et al., 2001). En las 
Béticas y el Rif, tan sólo en el Margen Atlántico se produce un aumento en la 
contribución, mientras que en la Cuenca de Alborán las aportaciones decrecen, al 
igual que el tamaño de grano de los sedimentos. Por tanto, el aumento de la 
sedimentación en el margen Atlántico no es comparable al que se registra en otras 
regiones del planeta (incluidos algunos orógenos activos) y no va acompañado de 
un aumento en la erosión de las zonas emergidas. Estos resultados indican que los 
cambios climáticos ocurridos a lo largo del Plioceno y el Cuaternario no son en la 
región de estudio un factor determinante en la erosión, debido probablemente a la 
latitud y a la orografía más suave que en otros orógenos Alpinos.
Fig. 4.15 Tasas de erosión durante el Plioceno y el Cuaternario, volúmenes equivalentes 
rocosos y áreas de procedencia aproximadas a partir del mapa geológico y topográfico 
actual.
Los ríos Guadalquivir y Rharb desaguan en el Margen Atlántico y a lo 
largo del Plio-Cuaternario, aumentan su área de drenaje debido al incremento de 
la topografía subaérea y a la captura de otras cuencas, como por ejemplo las del 
río Genil y el Guadiana menor en el Pleistoceno por el Guadalquivir (Ruíz-Bustos 
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et al., 1990; Martín-Penela, 1987). El incremento en el flujo de sedimentos hacia 
el Margen Atlántico, es el resultado de la existencia de una cada vez más extensa 
topografía subaérea y del desarrollo de un sistema fluvial efectivo durante este 
periodo de tiempo. 
4.3 MOVIMIENTOS VERTICALES DURANTE EL MIOCENO 
SUPERIOR Y EL PLIOCENO 
A partir del Mioceno superior, el desarrollo de las cuencas 
intramontañosas que se encuentran distribuidas entre las distintas sierras a lo 
largo de la Cordillera Bética y en menor grado en el Rif, permite un control 
estratigráfico casi continuo a lo largo de todo el orógeno. Estas cuencas presentan 
una evolución en la que comienzan siendo marinas y emergen en distintos 
momentos entre el Mioceno superior y el Plioceno dependiendo de su posición. 
En el relleno sedimentario de estas cuencas existen niveles estratigráficos que 
pueden ser tomados como niveles de referencia para evaluar los movimientos 
verticales, como la superficie de transición entre los sedimentos marinos y 
continentales, o los sedimentos marinos someros. 
Con el fin de calcular los movimientos verticales de la región de estudio 
se han compilado en primer lugar, mapas publicados en los que se muestra la 
distribución de la altura actual de unidades sedimentarias cuya edad y 
paleobatrimetría es conocida.  
La compilación de mapas proviene principalmente de los trabajos de 
Braga et al. (2003), y Sanz de Galdeano y Alfaro (2004). Braga et al. (2003) 
toman las alturas actuales de arrecifes coralinos y otros sedimentos litorales, 
además de depósitos de plataforma somera, a los que aplican una corrección 
debida a la diferencia del nivel eustático entre el nivel actual y el del momento de 
su deposición. Obtienen cinco mapas para diferentes edades desde el Tortoniense 
inferior hasta el Plioceno inferior indicando las alturas a las que se encuentran 
estos depósitos actualmente. 
De una manera similar, Sanz de Galdeano y Alfaro (2004) utilizan las 
calcarenitas del Tortoniense superior, con una paleobatrimetría cercana al nivel 
del mar, y presentan un único mapa para estimar los levantamientos ocurridos 
desde el momento de su depósito. El mapa de altitud actual de los sedimentos 
marinos tortonienses que publican, abarca toda la Cordillera Bética, ya que 
además de utilizar datos distribuidos por la cordillera, extrapolan la información a 
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las zonas en las que no existen sedimentos de este tipo, a partir del mapa 
topográfico actual.
En esta tesis se han integrado todos los datos de altitud actual de los 
sedimentos marinos someros utilizados en estos trabajos y se han completado con 
nuevos datos. Entre los datos nuevos que se aportan, se encuentran los de la 
Cordillera del Rif, además de los extraídos del interior de las cuencas 
intramontañosas de las Béticas. Los datos nuevos se han obtenido a partir de los 
mapas geológicos y cortes geológicos publicados por el IGME y de la 
bibliografía utilizada en el Capítulo 2. Los nuevos datos son de tres tipos:
1) En primer lugar se utilizó el tránsito marino-continental en el interior 
de las cuencas como nivel de referencia. Su posición topográfica actual indica el 
cambio en la posición vertical. El tránsito marino-continental presenta una edad 
distinta para las distintas cuencas estudiadas. Los valores absolutos de 
movimientos verticales obtenidos, no tienen en cuenta la compactación de los 
sedimentos que contribuyen con signo negativo a la elevación tectónica y por 
tanto los resultados hacen referencia únicamente al cambio de posición vertical 
de las rocas (“rock uplift” de England y Molnar (1990) o “bedrock uplift” de 
Burbank y Anderson (2001)).
2) Al igual que en los trabajos de Braga et al. (2003), y Sanz de Galdeano 
y Alfaro (2004), se tomó la altitud actual de afloramientos de los sedimentos 
marinos someros o de plataformas con una paleobatimetría cercana al nivel del 
mar. 
3) Por último se consideraron los sedimentos marinos en los que no se 
tenía información precisa de la paleobatimetría. En este caso se ha tomado la 
altitud actual de la parte más alta de los sedimentos marinos aflorantes. De este 
modo, pese a no conocerse la posición del tránsito marino-continental, se tiene 
una estimación mínima del levantamiento sufrido por estos depósitos. 
Los mapas resultantes se presentan para cuatro estadios temporales que 
abarcan desde el Tortoniense inferior hasta el Plioceno inferior (Fig. 4.16, 4.17, 
4.18, 4.20 y 4.21). Estos mapas hacen referencia a la altitud actual de sedimentos 
de edad conocida, situados a nivel del mar en el momento de su depósito, e 
indican por tanto el cambio en la posición vertical de distintos puntos de la 
superficie terrestre.  
Las variaciones del nivel eustático global del mar se encuentran en su 
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mayoría dentro del error en la estimación de la paleobatimetría de los sedimentos 
que se han utilizado como indicadores. En cuanto a los sedimentos litorales y 
arrecifales, Braga et al. (2003) estiman que el error en la paleobatimetría se 
encuentra alrededor de los ±30 m. Tan sólo durante el Plioceno inferior el nivel 
eustático está por encima de 50 m y en el Tortoniense  inferior por debajo de 100 
m (Haq et al., 1987). Por ello, tan sólo se han hecho correcciones a la hora de 
estimar las tasas de levantamiento rocoso para los sedimentos del Tortoniense 
inferior y del Plioceno inferior. No obstante, la curva de nivel eustático se ha 
tenido en cuenta a la hora de establecer las causas eustáticas o tectónicas de la 
transición marino-continental. 
Tortoniense inferior (11,6-11 Ma) 
El límite entre el Mioceno medio y el superior en el registro sedimentario 
en la Cordillera Bética, viene marcado por un importante hiato (Soria, 1998; 
Rodríguez-Fernández et al., 1999) que según las distintas regiones, se prolonga 
hasta los 7,2 Ma. Igualmente en el Rif, los primeros sedimentos marinos que 
rellenan las cuencas intramontañosas se han datado en el Tortoniense superior 
(Krijgsman et al., 1999). Por ello este primer mapa de altitud actual de 
sedimentos marinos para el Tortoniense inferior (aproximadamente entre 11,6 y 
11 Ma) muestra únicamente valores en la región de las Cuencas Prebéticas donde 
la sedimentación es continua en el tránsito Mioceno medio/superior. La transición 
marino-continental se produce en el límite Serravaliense/Tortoniense, donde un 
ambiente marino somero da paso a condiciones sedimentarias fluvio-lacustres 
(Calvo, 1978; Elízaga y Calvo, 1988). Los datos se han tomado de los mapas 
1:50.000 publicados por el IGME.
Las alturas expresadas en la Fig. 4.16 (B), son las de la superficie de 
contacto entre los sedimentos marinos y la base de los continentales. El valor 
máximo obtenido indica una altura de alrededor de 1.000 m, aunque estos 
sedimentos en las zonas adyacentes se encuentran erosionados y no se descarta 
que el levantamiento máximo haya sido mayor. Los sedimentos miocenos en 
estas cuencas se encuentran plegados siguiendo la estructura y en los ejes 
sinclinales, la altura de esta superficie se encuentra entre 500 y 700 m. 
El límite Serravaliense/Tortoniense se caracteriza por un marcado 
descenso del nivel del mar de aproximadamente 117 m. La emersión de las 
cuencas de esta región, podría estar causada únicamente por el cambio de nivel 
eustático, o bien por una combinación del descenso del nivel del mar y un 
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levantamiento de origen tectónico. La estructura y geometría de estas cuencas, 
indica que se trata de cuencas de tipo piggy back asociadas a los cabalgamientos 
de las Unidades Prebéticas, al contrario que el resto de las cuencas 
intramontañosas que presentan una estructura y evolución diferente. Estos 
cabalgamientos son activos hasta el Tortoniense superior, por lo que parece 
probable, que al menos parte del relieve de esta región se originara como 
consecuencia de la tectónica de cabalgamientos y que por tanto ésta contribuyera 
a la emersión de la región Prebética en el Tortoniense inferior. 
Fig. 4.16 A Mapa geológico de la cordillera Bética y el Rif. B Altura actual en metros de 
sedimentos marinos del Tortoniense inferior (11,6 Ma-11Ma).  
Restando la diferencia entre el nivel del mar original y el actual, la tasa de 
levantamiento máxima registrada en esta región desde el Tortoniense inferior 
hasta la actualidad, es de 84 ± 3 m/Ma.  
Tortoniense Superior (8,5-7,2 Ma) 
En el Tortoniense superior, entre los 8,5 y los 7,2 Ma, una transgresión 
marina dejó sedimentos someros en una región muy amplia de la Cordillera 
Bética y del Rif (Rodríguez-Fernández, 1982; Rodríguez-Fernández y Sanz de 
Galdeano, 2006; Krijgsman et al., 1999). Las Figs. 4.17 y 4.18 muestran la 
elevación actual de los sedimentos marinos someros depositados durante dicha 
transgresión. Estos sedimentos incluyen fundamentalmente calcarenitas 
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tortonienses (Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004; Rodríguez-Fernández y Sanz de 
Galdeano, 2006), además de arrecifes y otros sedimentos litorales siliciclásticos 
(Braga et al. 2003; Krijgsman et al., 1999). Asimismo, en el mapa se han incluido 
datos de la posición actual de la transición marino-continental una vez el mar 
comienza a retirarse en algunas de las cuencas, como las cuencas de Granada, 
Guadix-Baza y Fortuna. En la Cuenca del Guadalquivir, los sedimentos de esta 
edad representan una paleobatimetría mayor y por tanto la posición topográfica 
actual de estos sedimentos indica un mínimo en el levantamiento.  
Los datos proceden tanto de la amplia recopilación de afloramientos 
presentada por previos autores (Braga et al., 2003 y Sanz de Galdeano y Alfaro, 
2004) (Fig. 4.17 B, C y D), como de datos nuevos añadidos a partir de mapas 
geológicos, cortes geológicos y perfiles sísmicos utilizados para el cálculo de los 
volúmenes en el Capítulo 2. 
Los mapas de las figuras 4.17 (B) y (C), pertenecen al trabajo de Braga et 
al. (2003). Estos mapas diferencian entre los sedimentos de edades comprendidas 
entre los 8,5 y 7,5 Ma, que abarcan una mayor extensión (Fig. 4.17 C) y los 
depósitos marinos de edad posterior (7,2 Ma), que afloran en la región SE de las 
Béticas (Fig. 4.17 B). En la Fig. 4.17 (D) que pertenece al trabajo de Sanz de 
Galdeano y Alfaro (2004), las altitudes mostradas comprenden todos los 
sedimentos del Tortoniense superior entre los 8,5 y los 7,2 Ma. Además, en la 
cuenca del Guadalquivir incluyen sedimentos del Serravaliense y Tortoniense 
inferior y en las Zonas Prebéticas del Serravaliense y el Tortoniense sin 
diferenciar, para completar el mapa en la región más septentrional de las Béticas. 
Consideran, que en un estudio de carácter regional, esta diferencia en edad no es 
significativa (Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004). Sin embargo, precisamente entre 
el Tortoniense inferior y el superior se producen cambios tectónicos importantes 
en el orógeno, donde tanto la tectónica de cabalgamientos de las Zonas externas, 
como los despegues extensionales de las Zonas Internas finalizan. Por ello en este 
trabajo se han diferenciado las altitudes actuales de los sedimentos marinos 
someros del Tortoniense superior (Fig. 4.18 E y G), entre los 8,5 y los 7,2 Ma, 
mientras que los del límite Serravaliense/Tortoniense inferior se encuentran 
representados en la figura anterior (Fig. 4.16). Estos mapas (Fig. 4.18 E y G), 
contienen la recopilación de los mapas anteriores, así como nuevos datos, 
principalmente del interior de las cuencas intramontañosas. 
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Fig. 4.17 A Mapa tectónico de la cordillera Bética y el Rif, indicando la localización de 
los sucesivos mapas. B De Braga et al. (2003). Altitud en metros de afloramientos de 
sedimentos marinos del Tortoniense superior (alrededor de 7,2 Ma). C De Braga et al. 
(2003). Altitud en metros de afloramientos de sedimentos marinos del Tortoniense 
superior (alrededor de 8,5-7,5 Ma). D De Sanz de Galdeano y Alfaro (2004). Mapa de 
altitud de sedimentos marinos tortonienses.
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En la Cordillera del Rif no se dispone de dataciones tan precisas en 
algunos de los afloramientos del Mioceno superior, como en la Cordillera Bética. 
La información recogida se limita a sedimentos marinos someros que se 
encuentran aflorando en el borde S de la Cuenca de Guercif (Fig.4.18 G). 
Los distintos mapas de las Figs. 4.17 y 4.18 muestran que los sedimentos 
marinos del Tortoniense superior se extendían más allá de las cuencas 
intramontañosas y afloran actualmente en algunas de las culminaciones de las 
sierras de la Cordillera Bética, indicando que el relieve a esa edad era suave y que 
una amplia zona se encontraba bajo el nivel del mar. 
El mapa de la Fig. 4.18 (E) donde se indican las elevaciones actuales de 
sedimentos del Tortoniense superior en la Cordillera Bética (entre 8,5 y 7,2 Ma) 
coincide a grandes rasgos con los presentados por Sanz de Galdeano y Alfaro 
(2004) (Fig. 4.17 D) y Braga et al. (2003) (Fig. 4.17 B y C). Sin embargo, abarca 
una mayor área que el de Braga et al. (2003) y presenta un mayor detalle en el 
interior de las cuencas que ambos trabajos anteriores. Por otro lado, Sanz de 
Galdeano y Alfaro (2004) extrapolan la información a áreas donde no existen 
afloramientos siguiendo la topografía, en base a que consideran que la totalidad 
del relieve actual se ha generado a partir de esta edad. Además, el mapa de Sanz 
de Galdeano y Alfaro (2004) se extiende a áreas más septentrionales ya que 
incluyen sedimentos del límite Serravaliense/Tortoniense. El mapa de la Fig. 4.18 
(E) muestra las elevaciones de sedimentos marinos del Tortoniense superior 
únicamente en las zonas donde existen datos, con el fin de evitar sobrestimar el 
levantamiento ocurrido en áreas que se encontraban emergidas con anterioridad. 
 El mapa de las alturas actuales de los sedimentos someros y de la 
superficie de transición marino-continental, reproduce los contornos de las 
Sierras de la Cordillera Bética (Fig. 4.18 E y F). En la Sierra de Gádor estos 
sedimentos afloran incluso en la culminación de la sierra, indicando que en el 
Tortoniense superior toda la zona que actualmente se encuentra plegada 
formando un antiforme, se encontraba bajo el nivel del mar. En las estribaciones 
de Sierra Nevada y Sierra de los Filabres, los afloramientos de sedimentos 
marinos más elevados se encuentran a 1830 y 1200 respectivamente. Es posible 
que los levantamientos máximos hayan sido mayores y que el registro 
sedimentario haya sido erosionado. No obstante, según las paleogeografías de 
Braga et al. (2003) en la posición de estas sierras, ya existía cierto relieve que 
formaba islas rodeadas por un mar somero.  
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Fig. 18 E Altitud actual de sedimentos marinos someros y de la transición marino-
continental del Tortoniense superior (8,5-7,2 Ma) en la Cordillera Bética y posición de 
los cortes de la Fig. 4.19. Los datos corresponden a la recopilación de los mapas 
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anteriores (puntos de color negro), completados con nuevos datos (puntos de color rojo 
azul y verde). F Topografía actual de la Cordillera Bética. G Altitud actual de 
sedimentos marinos someros del Tortoniense superior (8,5-7,2 Ma aproximadamente) en 
la Cuenca de Guercif. 
Hacia el interior de las cuencas, donde los datos disponibles se refieren a 
la superficie de transición marino-continental, el mapa de altitud muestra una 
rápida disminución de la elevación. Se observa que en las partes centrales de 
algunas de las cuencas (Granada, Guadix y el límite entre Fortuna y Alicante-
Cartagena), donde se acumulan los mayores espesores sedimentarios, la altitud 
del nivel de transición marino-continental es negativa y por tanto indica 
subsidencia. Las zonas subsidentes coinciden con la presencia de fallas normales 
o transcurrentes, que son activas durante el plegamiento y el levantamiento 
regional de la Cordillera Bética. Esta subsidencia es máxima en las inmediaciones 
de la falla Alhama de Murcia, donde la superficie de transición marino-
continental que en el Tortoniense superior se encontraba a cero, llega a alcanzar 
los 1500 m por debajo del nivel del mar.  
De este mapa se infiere que el levantamiento y formación del relieve en 
las Béticas Centrales, se produjo con posterioridad al Tortoniense superior por 
plegamiento (Fig. 4.18 E y 4.19). Los ejes de los antiformes coinciden o son 
paralelos a las máximas alturas en las sierras (Fig. 4.18 E y 4.19). Las máximas 
elevaciones topográficas actuales coinciden con Sierra Nevada y Sierra de los 
Filabres, cuyo levantamiento se debe principalmente a esta fase de plegamiento 
que comenzó en el Tortoniense superior, aunque estas sierras constituían islas que 
indican la existencia de cierto relieve anterior.  
El levantamiento máximo debido a esta fase de plegamiento, es de al 
menos 1.800 m en Sierra Nevada y 1.200 m en Sierra de los Filabres. Los 
sinclinorios de esta fase de deformación coinciden con las zonas centrales de las 
cuencas sedimentarias donde el levantamiento es menor, o donde se produce 
subsidencia por efecto de la actividad de fallas normales o transcurrentes. La 
transición marino-continental de las cuencas centrales (Granada, Guadix-Baza, 
Fortuna y Lorca), se produjo al final del Tortoniense, como consecuencia del 
plegamiento que elevó las sierras adyacentes y los bordes de estas cuencas, 
causando el aislamiento de las mismas. En el caso de Fortuna, el movimiento de 
la falla Alhama de Murcia dio lugar a un alto estructural que causó el aislamiento 
CAPÍTULO 4. Procesos de Erosión / Sedimentación y Evolución Palinspástica
157
de esta cuenca (Garcés et al., 2001). La invasión marina que se produjo más 
tarde, en el Plioceno inferior, dejó sedimentos marinos someros en esta cuenca, lo 
que indica que su emersión en el Tortoniense superior se debe a una barrera 
estructural, más que a un levantamiento de la cuenca (Garcés et al., 2001). 
Fig. 4.19 Perfiles que muestran la topografía actual y la altitud actual de los sedimentos 
marinos someros del Tortoniense superior. Situación de los perfiles en la Fig. 4.18 E y 
4.18 F. Los perfiles muestran que estos sedimentos formaban una superficie inicialmente 
plana y situada a nivel del mar, que se encuentra actualmente plegada. 
Según las dataciones estratigráficas, los sedimentos más jóvenes que se 
encuentran en las inmediaciones de Sierra Nevada, Sierra de los Filabres, así 
como en las Cuencas de Granada, Guadix-Baza, Fortuna y Lorca, presentan una 
edad de entre 7,6 y 7,5 Ma (Garcés et al., 2001; Braga et al., 2003), mientras que 
a los sedimentos marinos de la Sierra de Gádor se les ha asignado una edad de 7,2 
Ma. En las inmediaciones de Sierra Alhamilla, la sedimentación marina continúa 
durante el Mesiniense. Estos datos indican que el levantamiento comienza en 
Sierra Nevada y Filabres, a continuación emerge la Sierra de Gádor y por último 
la Sierra Alhamilla. 
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Mesiniense (6,65-6 Ma) 
Se han representado las altitudes actuales de los sedimentos marinos del 
Mesiniense en tres zonas diferentes (Fig. 4.20). Por un lado en la región oriental 
de la Cuenca del Guadalquivir, las litologías de esta edad comprenden 
calcarenitas con intercalaciones de margas y limos. Estos sedimentos se 
depositaron en una plataforma marina somera en el borde S de la cuenca, 
mientras que hacia el centro y N de la cuenca, donde los datos disponibles no 
especifican la paleobatimetría, éstas podrían ser algo mayores. Los datos 
proceden de los mapas geológicos del IGME escala 1:50.000 y los sedimentos 
presentan una edad de Mesiniense. 
En la región SE de las Béticas, los datos proceden íntegramente de los 
mapas de Braga et al. (2003), cuyos sedimentos comprenden arrecifes datados 
entre los 6,36 y 5,9 Ma. 
En cuanto al Rif, se ha tomado la superficie de la transición marino-
continental en la parte central de la Cuenca del Guercif y datos de afloramientos 
de depósitos marinos someros en esta misma cuenca y en la de Melilla. Por otro 
lado, las Cuencas de Ouerrah emergieron alrededor de los 6 Ma (Morel, 1980; 
Benson et al., 1991). En las Cuencas de Ouerrah los sedimentos se encuentran 
actualmente aflorando y erosionados. Se ha tomado la altura actual de estos 
sedimentos marinos, aunque se desconoce su paleobatimetría exacta, por lo que 
las alturas a las que se encuentran actualmente marcan mínimos en el 
levantamiento de esta zona. Los datos proceden de mapas geológicos publicados, 
sondeos y cortes geológicos (Krijgsman et al., 1999; Gelati et al., 2000; Sani et 
al., 2000; Cornée et al., 2006).  
Los resultados muestran que en la cuenca del Guadalquivir los sedimentos 
marinos del Mesiniense se sitúan actualmente entre 600 y 800 m de altura en la 
parte más oriental y las altitudes decaen hacia el O. El levantamiento de esta 
cuenca es por tanto posterior al Mesiniense y es máximo en la región oriental. 
En el borde N de la cuenca de Sorbas, que corresponde a la vertiente S de 
la Sierra de los Filabres, los afloramientos de edad Mesiniense (6,65–6 Ma) 
llegan a alcanzar los 720 m de elevación. En el borde S de esta cuenca, que forma 
parte de las laderas de Sierra Alhamilla, los sedimentos del Mesiniense alcanzan 
en la actualidad los 730 m de altura. Según Braga et al. (2003) en la zona noreste 
de Sierra Alhamilla existen carbonatos bioclásticos del Tortoniense terminal-
Mesiniense inferior que afloran unas decenas de metros por encima de los 
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arrecifes del Mesiniense, indicando que en esta región hubo levantamiento entre 
el depósito de estas dos unidades. Sin embargo, gran parte del plegamiento de 
Sierra Alhamilla y el consiguiente levantamiento de la zona, hasta los 730 m 
registrados, ocurrieron a partir del Mesiniense. En el resto de la Cordillera Bética 
Central, no se encuentran sedimentos marinos posteriores al Tortoniense superior, 
lo que indica que las cuencas y sierras situadas al N y O de Alhamilla (Sierra 
Nevada, Sierra de Gádor y Filabres) ya se encontraban emergidas en el 
Tortoniense superior, mientras que en el SE (Sierra Alhamilla) el plegamiento 
comienza más tarde (en el Tortoniense terminal) y al menos 730 m del 
levantamiento de la sierra, se producen con posterioridad al Mesiniense.
Fig. 4.20 Altura actual en metros de sedimentos marinos del Mesiniense (6,65-6 Ma). 
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En la región del Rif, tan sólo se dispone de datos del interior de las 
cuencas sedimentarias. Los sedimentos marinos más recientes de las Cuencas de 
Ouerrah se encuentran actualmente a una altitud de entre 200 y 600 m, con las 
mayores altitudes situadas en el N (Fig. 4.20). La paleobatimetría de estos 
sedimentos es desconocida con los datos disponibles, por lo que los 
levantamientos podrían ser mayores. En la Cuenca del Guercif durante el 
Mesiniense el borde más meridional de la cuenca se encontraba ya emergido, ya 
que no se encuentran sedimentos marinos de esta edad. En la parte central, los 
depósitos marinos someros se encuentran actualmente entre 600 y 400 m en los 
afloramientos más meridionales. Hacia el centro de la cuenca, la transición 
marino-continental que se produjo alrededor de los 6 Ma, muestra una superficie 
plegada en la que se pasa de 200 m de elevación a 800 m por debajo del nivel 
actual del mar en el centro de la cuenca. Estos resultados marcan por tanto un 
levantamiento del borde meridional de 600 m, que progresivamente es menor 
hacia el interior de la cuenca y subsidencia en el centro de la cuenca, desde el 
Mesiniense hasta la actualidad. 
Mesiniense terminal-Plioceno inferior (5,3-3,6 Ma)
La sedimentación durante el Plioceno inferior se produce con un nivel 
eustático de aproximadamente 90 m por encima del actual. Como consecuencia 
de esta ascensión eustática tras el cese de la Crisis del Mesiniense superior, las 
cuencas de Sorbas y Fortuna que ya se encontraban emergidas sufrieron una 
breve invasión marina (Garcés et al., 2001; Braga et al., 2003). Además, las 
cuencas del SE (Níjar-Carboneras y Vera), así como la Cuenca de Alicante-
Cartagena) permanecen unidas al mar hasta el Plioceno superior, con áreas cada 
vez más restringidas. En la Cuenca de Ronda, los sedimentos marinos más 
recientes son del Mesiniense terminal y se depositaron en una cuenca que se 
encontraba unida a la cuenca del Guadalquivir (Gläser y Betzler, 2002). 
En la Cordillera del Rif, los datos del margen N corresponden a alturas 
actuales de arrecifes coralinos y en el Rharb, se han tomado tanto datos de 
afloramientos marinos del Plioceno inferior, como de la transición entre los 
sedimentos marinos y los lacustres de las sub-cuenca del Saiss. 
En la Cordillera Bética los datos proceden de afloramientos de sedimentos 
someros recogidos por Braga et al. (2003) en las cuencas del SE (Sorbas-
Tabernas, Níjar-Carboneras y Vera), a los que se les ha añadido datos de la 
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transición marino-continental en estas mismas cuencas. Además se han tomado 
las alturas de afloramientos del Plioceno inferior en la Cuenca de Alicante-
Cartagena y datos de afloramientos del Mesiniense terminal en la cuenca de 
Ronda, todos ellos a partir de la bibliografía utilizada en el Capítulo 2. 
Fig. 4.21 Altura actual en metros de sedimentos marinos del Plioceno inferior (5,3-3,6 
Ma).
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Las altitudes actuales de estos sedimentos muestran un máximo en la 
Cuenca de Ronda, donde los afloramientos del Mesiniense terminal alcanzan 
entre 800 y 950 m de altitud.  
En las Cuencas de Sorbas y Níjar, los datos ponen de manifiesto que los 
sedimentos del Plioceno inferior forman una superficie plegada que da lugar a un 
sinclinal de dirección E-O en la cuenca de Sorbas-Tabernas. Las elevaciones 
máximas se encuentran en las inmediaciones de la Sierra Alhamilla donde los 
sedimentos marinos afloran a 400-500 m de elevación. 
Finalmente en la Cordillera del Rif, la superficie que separa los 
sedimentos marinos de los continentales lacustres del Plioceno en la Cuenca de 
Saiss, muestra una pendiente, cuya altura es máxima al S donde se superan los 
700 m. En esta zona, los desplazamientos verticales del antepaís situado al S de 
esta cuenca, son los que provocan el basculamiento de esta superficie. 
Tasas de levantamiento 
Se han calculado las tasas de levantamiento en algunos puntos de la 
Cordillera Bética, tomando las altitudes máximas de sedimentos registradas en 
los mapas y dividiéndolos por la edad en la que se depositaron (Fig. 4.22). Se 
obtiene que desde el Tortoniense superior en Sierra Nevada se registra una tasa 
de hasta 237±23 m/Ma, en Sierra Filabres de 156±15 m/Ma y en la Sierra de 
Gádor esta es de 208±20 m/Ma. En la zona más oriental del Guadalquivir, donde 
los sedimentos marinos superan los 800 m, la tasa que se obtiene es de 129±5 
m/Ma, que irá disminuyendo hacia el O. En Ronda, la tasa de levantamiento es de 
aproximadamente 179 m/Ma desde el límite entre el Mesiniense y el Plioceno. En 
la vertiente N de Sierra Alhamilla, en la Cuenca de Sorbas, los sedimentos 
marinos someros del Plioceno inferior se encuentran a una altitud máxima de 540 
m. Debido a que el nivel eustático se encontraba a 90 m por encima del actual, el 
levantamiento que indican estos sedimentos es de 450 m, lo que implica una tasa 
de levantamiento de 105±20 m/Ma desde el Plioceno inferior.  
Estos resultados indican que en general desde el Tortoniense superior las 
velocidades en los levantamientos son mayores para las sierras centrales que 
además comienzan a elevarse con anterioridad (Fig. 4.22). Estas tasas parecen 
indicar que las velocidades de los levantamientos ocurridos en la Cordillera 
Bética se van atenuando a lo largo del tiempo, de acuerdo con los resultados de 
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Braga et al. (2003). La excepción la constituye la Cuenca de Ronda, donde a 
pesar de que el levantamiento se produce a partir del Mesiniense terminal, la tasa 
de levantamiento es mayor que en la parte oriental del Guadalquivir y que en la 
Sierra de los Filabres. Los levantamiento máximos de Sierra Nevada y Sierra de 
los Filabres pueden haber sido mayores que los que indican estos resultados, ya 
que parte del registro sedimentario situado en altitudes superiores puede haber 
sido erosionado. 
Fig. 4.22 Tasas de levantamiento máximas registradas en distintas regiones de la 
Cordillera Bética. 
Las tasas de erosión obtenidas en el apartado anterior están de acuerdo 
con esta tendencia, ya que durante el intervalo entre el Plioceno y el Cuaternario, 
la velocidad en que se produce la erosión disminuye considerablemente con 
respecto al Mioceno superior. Asimismo, la contribución de aportes 
sedimentarios en las cuencas que rodean estos relieves (Cuenca de Alborán y 
cuencas intramontañosas) es máxima durante el Mioceno superior, a pesar de que 
las áreas de exposición subaérea según las paleogeografías, son menores que en 
el Mioceno inferior y medio, y el Plioceno-Cuaternario. Estos resultados en las 
tasas de erosión, contribución sedimentaria y en las tasas de levantamiento, 
indican que la formación del relieve y los levantamientos fueron más rápidos 
durante el Mioceno superior.
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4.4 FORMACIÓN DEL RELIEVE ACTUAL  
En la Cordillera Bética el relieve actual se caracteriza por una serie de 
sierras, que forman grandes anticlinorios, entre las que se intercalan las cuencas 
sedimentarias neógenas, formadas en los sinclinorios. En las Zonas Externas, las 
sierras se encuentran alineadas paralelas a los frentes de cabalgamientos, mientras 
que en las Zonas Internas, donde se alcanzan las máximas elevaciones, las 
culminaciones topográficas coinciden con los ejes de domos de dirección 
aproximada E-O. En la Cordillera del Rif la topografía es igualmente paralela a la 
estructura y las mayores elevaciones se alcanzan sobre las Zonas Externas (Fig. 
4.23).
Las observaciones geológicas muestran evidencias de que la tectónica de 
cabalgamientos que da lugar a las Zonas Externas de las Béticas finaliza en el 
Tortoniense superior (Berástegui et al.,1998; Maldonado et al., 1999; Gràcia et 
al., 2003; Iribarren et al., 2007) y en el Tortoniense superior o Mesiniense en el 
caso del Rif (Frizon de Lamotte et al., 2004). Los domos de las Zonas Internas se 
forman por la superposición de dos familias de pliegues (Martínez-Martínez et 
al., 2002). La primera se relaciona con la deformación de bloque de muro a 
medida que se produce la exhumación de las unidades metamórficas inferiores, a 
través de fallas normales de bajo ángulo. Estos despegues, de acuerdo con los 
datos de trazas de fisión, son activos desde el Mioceno medio hasta los 9 Ma 
(Johnson, 1997). A partir de esta edad se producen pliegues a escala kilométrica 
por contracción N-S (e.g., Platt et al., 1983; Weijermars et al., 1985; Crespo-
Blanc et al., 1994; Martínez-Martínez et al., 2002), que se ha atribuido a la 
convergencia NO-SE entre las placas Ibérica y Africana, que prevalece hasta la 
actualidad.
Los sedimentos marinos del Mioceno y Plioceno se han utilizado en 
trabajos anteriores (Braga et al., 2003; Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004), así 
como en esta Tesis, como marcadores para conocer los levantamientos ocurridos 
desde su depósito. El registro sedimentario del Tortoniense superior muestra que 
una amplia zona de la Cordillera Bética Central, que incluye las máximas 
elevaciones sobre las Zonas Internas y parte de las Zonas Externas, se encontraba 
ocupada por un mar somero, lo que indica que toda esta región presentaba un 
relieve suave. Las reconstrucciones paleogeográficas muestran que gran parte de 
las Zonas Externas y de las Unidades Flysch tanto en las Béticas como en el Rif, 
ya se encontraban emergidas en el Tortoniense superior. En la región Prebética 
(Arco de Cazorla), las cuencas situadas entre las sierras emergieron en el límite 
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entre el Serravaliense y el Tortoniense y evolucionaron como cuencas de tipo 
piggy-back. Por tanto, parte del relieve actual de estas zonas, se formó como 
consecuencia de la tectónica de cabalgamientos con anterioridad al Tortoniense 
superior.
Sin embargo, las Zonas Internas (al menos en la Cordillera Bética), las 
cuencas de antepaís y regiones cercanas a estas cuencas sobre las Zonas Externas, 
muestran sedimentos marinos del Tortoniense superior y posteriores, indicando 
que la elevación actual de estas regiones es posterior a esta edad. Cabe destacar, 
que los sucesivos mapas de elevación actual de estos sedimentos marinos, 
muestran superficies plegadas. Esto indica que el levantamiento no se produjo de 
manera homogénea, como sería en el caso de un levantamiento debido 
únicamente a una respuesta isostática regional. Al contrario, el mapa de elevación 
de sedimentos del Tortoniense superior, que es el más detallado y extenso, pone 
de manifiesto que el relieve actual y las máximas elevaciones se producen 
principalmente por plegamiento posterior al Tortoniense superior. Asimismo, la 
evolución en la topografía y el levantamiento de toda el área, ocurre durante un 
periodo de tiempo que se extiende al menos desde el Tortoniense superior hasta 
el Plioceno inferior.
Estructura  actual de la  corteza 
Recientemente Fullea et al. (2007) han presentado un modelo de espesores 
de corteza y litosfera deducido a partir de modelización numérica. Esta 
modelización se ha realizado mediante la combinación de la elevación y el 
geoide. La Fig. 4.23 (A) muestra la imagen de la base de la corteza en la que se 
han superpuesto las unidades tectónicas principales de las Béticas y el Rif.
La estructura cortical muestra una buena correlación con la topografía y 
con la estructura de la Cordillera Bética y el Rif (Fig. 4.23 A y B). La 
profundidad de la Moho presenta valores mínimos de menos de 16 km en la parte 
más oriental del Mar de Alborán. En la parte central de Alborán la corteza se 
encuentra entre 22 y 16 km de profundidad y aumenta paulatinamente hacia la 
línea de costa tanto a N y S de la cuenca como hacia el estrecho de Gibraltar. El 
engrosamiento en las zonas emergidas es paralelo a la línea de costa actual del 
Mar de Alborán. La corteza muestra un engrosamiento con forma arqueada, 
solidaria con la estructura, con valores máximos bajo las sierras de las Zonas 
Internas en las Béticas, donde se alcanzan los más de 38 km y un máximo relativo 
situado bajo las Unidades Prebéticas de más de 36 km. En el estrecho de 
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Gibraltar la profundidad de la Moho se encuentra a 32 km aproximadamente y 
vuelve a aumentar hacia el Rif, donde la corteza alcanza un espesor de más de 36 
km. Los máximos espesores corticales en el Rif coinciden en forma y posición 
con las unidades cabalgantes de las Zonas Externas. 
Hacia el exterior del orógeno, la corteza vuelve a sufrir un adelgazamiento 
que es perfectamente paralelo a los límites de las cuencas de antepaís 
(Guadalquivir al N y Rharb al S), hacia la cuenca del margen Atlántico y hacia 
las cuencas de Taza-Guercif y Melilla. Asimismo, la corteza se adelgaza 
reproduciendo la forma de las cuencas orientales de la Cordillera Bética. Otro 
aspecto a tener en cuenta, son los mínimos relativos en el engrosamiento cortical, 
bajo las cuencas centrales de Granada y Guadix-Baza. 
Contrastando el mapa de profundidad de la Moho con los mapas 
obtenidos de las edades de emersión de las distintas cuencas y de los 
levantamientos producidos desde el Tortoniense superior (Fig. 4.23), se observa 
que existe una buena correlación entre el grosor cortical y las edades de 
levantamiento (Fig. 4.23 C), así como entre el grosor cortical y los máximos 
levantamientos registrados desde el Tortoniense (Fig. 4.23 D), al menos en la 
Cordillera Bética donde los datos son más numerosos. Teniendo en cuenta que 
durante el Tortoniense gran parte de la Cordillera Bética se encontraba bajo el 
nivel del mar y que el relieve topográfico es el resultado del plegamiento post-
Tortoniense superior, la buena correlación de la topografía con los espesores 
corticales sugiere que una parte importante del engrosamiento que se observa, es 
consecuencia del mismo acortamiento que se produce desde el Tortoniense 
superior hasta la actualidad. 
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Se han realizado 3 cortes de dirección NNO-SSE (Fig. 4.24 y 4.25) donde 
se representa la topografía actual y el espesor cortical actual, a partir del mapa de 
profundidad de la Moho (Fig. 4.23 A). En las regiones cercanas a la línea de costa 
se han tomado los valores de profundidad de la Moho obtenidos mediante sísmica 
de refracción (Banda y Ansorge, 1980; Medialdea et al., 1986; Banda et al., 
1993), debido a que en zonas donde el gradiente es importante, la modelización 
numérica tiende a atenuar los resultados, por lo que los valores obtenidos por 
sísmica se consideran más fiables. En el corte I-I’ (Fig. 4.24), además del espesor 
cortical, se han representado de forma esquemática las unidades tectónicas 
principales y se indica la posición de los afloramientos de sedimentos marinos del 
Tortoniense. Se ha estimado el grosor cortical inicial anterior al plegamiento, 
considerando una situación de equilibrio isostático. Para ello se ha tomado un 
espesor cortical de 24 y 25 km para las zonas que permanecían bajo el nivel del 
mar según las paleogeografías, que es el valor de espesor cortical que presentan 
actualmente las áreas litorales.  
Fig. 4.24 Corte a escala de corteza I-I’ y corte inicial anterior al plegamiento post-
Tortoniense y acortamientos deducidos. Situación en Fig. 4.23. 
Partiendo de la hipótesis de que el engrosamiento actual de la corteza por 
encima de 24-25 km se debe a la última fase de plegamiento en el orógeno, se 
han calculado los acortamientos necesarios para engrosar la corteza hasta los 
espesores que se observan actualmente en estos tres cortes. Los cortes I-I’ y II-II’ 
atraviesan el máximo espesor cortical de la Cordillera Bética, a la altura de Sierra 
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de los Filabres y Sierra Nevada respectivamente. Estas regiones se encontraban 
bajo el nivel del mar a los 8,5 Ma según las paleogeografías. Por tanto, el 
engrosamiento cortical y formación del relieve se produce en los últimos 8,5 Ma. 
El acortamiento necesario es de entre 49 y 43 km en el corte I-I’ (tomando 
espesor cortical inicial de 24 y 25 km respectivamente) y de 39 km en el corte II-
II’ (Fig. 4.24 y 4.25). El corte III-III’ (Fig. 4.25) se ha realizado sobre la Cuenca 
de Ronda, cuyo levantamiento según los datos de elevación de sedimentos 
marinos y el mapa de emersión de las cuencas, se produce en los últimos 5,3 Ma. 
El acortamiento necesario para engrosar la corteza hasta los espesores actuales es 
de 17 km, posterior a los 5,3 Ma.  
Las reconstrucciones cinemáticas indican una convergencia entre las 
placas Ibérica y Africana de alrededor de 4 mm/año a 4,8 mm/año en la dirección 
NO-SE (Argus et al., 1989) en este segmento del límite de placas. Esta 
convergencia supone un acortamiento de entre 34 y 41 km en los últimos 8,5 Ma 
y de entre 21 y 25,5 km en los últimos 5,3 Ma. Los cortes realizados atraviesan 
las áreas de mayor espesor cortical y donde los levantamientos son más 
importantes (Fig. 4.23). Consecuentemente se trata de las áreas de la Cordillera 
Bética que presentan una mayor deformación durante este periodo tardi-
orogénico. Los resultados de acortamiento obtenidos en los cortes, se encuentran 
dentro del mismo orden de magnitud que el acortamiento esperado por la 
convergencia de las placas. No obstante, la deformación resultante de la 
convergencia de placas no se concentra únicamente en esta zona, sino que se 
distribuye en una banda que incluye el antepaís Ibérico, la Cordillera Bética, el 
Rif y el antepaís Africano. Es importante considerar además, que los 
acortamientos calculados en los cortes representan máximos, ya que la corteza 
inicial considerada, se ha representado con un espesor constante de 24 y 25 km, 
mientras que las paleogeografías muestran algunas islas, donde la corteza 
asociada debía encontrarse ya parcialmente engrosada. Concretamente, el mapa 
paleogeográfico del Tortoniense (Braga et al., 2003 y Fig. 4.12) muestra una zona 
central emergida que coincide con la posición de Sierra Nevada y Sierra de los 
Filabres. Esto es compatible con la interpretación tectónica de Martínez-Martínez 
et al. (2002), según la cual los domos de las Béticas Internas se forman por una 
primera etapa de plegamiento asociada a la exhumación de las unidades 
metamórficas que finaliza a los 9 Ma aproximadamente. Las rocas del bloque de 
muro en los domos generados únicamente por un mecanismo de extensión (core 
complexes), no suelen superar los 1 a 1,7 km de elevación (Sonder et al., 1987; 
Block y Royden, 1990; Kruse et al., 1991; Wdowinski y Axen, 1992; Stüwe y 
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Barr, 2000). El resto de la elevación observada actualmente en Sierra Nevada, 
con un máximo de 3,5 km, corresponde probablemente a la etapa contractiva 
posterior.
Fig. 4.25 Cortes a escala de corteza II-II’ y III-III’ y cortes iniciales anteriores al 
plegamiento post-Tortoniense y acortamientos deducidos. Situación en Fig. 4.23. 
La deformación asociada a la convergencia de placas no es homogénea a 
lo largo del límite de placas, sino que se resuelve mediante fallas de salto en 
dirección en las Béticas orientales, mediante engrosamiento cortical más acusado 
en las Béticas Centrales que en el Rif, en la posición de los cortes I y II, mientras 
que en la parte más occidental del orógeno, estaría distribuido entre las Béticas y 
el Rif, según la imagen de la base de la corteza actual (Fig. 4.23 A). Además, 
parte de este acortamiento se compensa también en los antepaíses, con el 
levantamiento de Sierra Morena, el Sistema Central en Iberia y el Atlas en África. 
En cualquier caso, los resultados de acortamientos necesarios para reproducir el 
espesor cortical actual en las Béticas meridionales, indican que estos espesores se 
pueden alcanzar únicamente mediante plegamiento cortical debido a la 
convergencia de placas durante los últimos 8,5 Ma, responsable asimismo de la 
formación de los pliegues de las Béticas Internas y del relieve actual. 
Evolución cortical y tectónica 
En las Zonas Externas los espesores corticales muestran una buena 
correlación con la estructura. Además, en las zonas más exteriores 
correspondientes al Arco de Cazorla, la emersión de los sedimentos marinos 
ocurre durante el límite Serravaliense superior/Tortoniense. Esto indica que la 
configuración de la corteza así como la formación del relieve en estas zonas 
comienza a desarrollarse durante la tectónica de cabalgamientos que finaliza a los 
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8 Ma aproximadamente.  
En la Cordillera del Rif, la falta de un buen control estratigráfico hace 
difícil establecer las edades de emersión de la cordillera y su relación con la 
evolución a escala cortical. Sin embargo en la Cordillera del Rif, los máximos 
espesores corticales no se registran en las Zonas Internas, sino que coinciden bajo 
los frentes de cabalgamientos de las Zonas Externas (Fig. 4.23 A). Además, la 
morfología de las isolíneas que marcan el máximo cortical reproduce la estructura 
de los cabalgamientos y se encuentra elongado según una dirección NO-SE que 
no es compatible con un régimen compresivo de dirección NO-SE. Por tanto, el 
espesor cortical en la Cordillera del Rif, pudo adquirirse principalmente durante 
la etapa de tectónica de cabalgamientos entre el Mioceno inferior y el Tortoniense 
superior.
En el Dominio Cortical de Alborán esta etapa se caracteriza por una 
extensión generalizada, que da lugar a una configuración de espesores corticales 
irregular en sentido E-O, con zonas engrosadas y otras muy adelgazadas (Crespo-
Blanc, 1995; Martínez-Martínez y Azañón, 2002). En las Béticas Internas se 
forman domos extensionales de tipo core-complex debido a esta extensión (e.g. 
Martínez-Martínez et al., 2002), que causan la formación de cierto relieve en las 
Béticas Centrales coincidiendo en posición con las actuales Sierra Nevada y 
Sierra de los Filabres.
A continuación, la convergencia de las placas Ibérica y Africana, da lugar 
a la deformación a escala cortical de toda la región, que se resuelve de manera no 
homogénea. Mientras que en los antepaíses Ibérico y Africano esta etapa causa la 
deformación y levantamiento de algunas sierras, la máxima deformación se 
concentra en las Béticas y el Rif, principalmente en las Béticas Centrales y zonas 
meridionales de las Zonas Externas. Esta deformación se resuelve mediante fallas 
de salto en dirección en las Béticas orientales y E de Alborán, formación de 
pliegues de gran amplitud en las Béticas Centrales y plegamiento más moderado 
en el resto de el sistema Béticas-Rif-Alborán. El engrosamiento principal de la 
corteza en las Béticas Internas hasta los espesores que se observan actualmente, 
se produjo posiblemente en esta etapa, aunque partiendo de una corteza irregular 
heredada de la etapa extensional.
Alrededor de los anticlinales de las Zonas Internas se encuentran fallas 
normales de alto ángulo que indican un sentido de extensión en varias direcciones 
(E-O, NO-SE y N-S) (e. g. Reicherter y Peters, 2005; Martínez-Martínez y 
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Booth-Rea, 2006). Estas fallas dan lugar a zonas fuertemente subsidentes como 
las que se observan en la Cuenca de Granada y la de Baza y son activas desde el 
Tortoniense hasta la actualidad. Martínez-Martínez y Booth-Rea (2006) proponen 
que el mismo mecanismo que genera la extensión de los despegues de bajo 
ángulo del Mioceno medio continúa activo hasta la actualidad y relacionan la 
actividad de fallas normales actual a esta extensión. Sin embargo, ni la 
exhumación de las unidades metamórficas inferiores ni la compresión en los 
frentes son activos después del Tortoniense superior.
Una interpretación alternativa consiste en considerar que la actividad de 
estas fallas no produzca una extensión a nivel regional, ya que los frentes de 
cabalgamientos no sufren ningún desplazamiento durante esta etapa. La extensión 
de estas fallas parece compensarse únicamente en el engrosamiento de la corteza 
bajo los domos. El mecanismo por el cual se puede explicar esta compensación 
de la extensión hacia los domos, es mediante flujo intracrustal, que se manifiesta 
en superficie mediante el desarrollo de las fallas normales (Martínez-Martínez et 
al., 2002). Los despegues extensionales de bajo ángulo podrían estar actuando 
como niveles de despegue, donde se enraízan estas fallas activas. La presencia de 
estos niveles de despegue daría lugar a una diferente respuesta isostática del 
núcleo de los domos que se elevan más rápidamente que el bloque de techo de los 
despegues, donde se desarrollan las fallas de alto ángulo. Esto explicaría el 
régimen extensivo radial en un contexto de convergencia NO-SE  y el hecho de 
que los límites de las cuencas de Granada y de Guadix sean paralelos al 
adelgazamiento relativo de la corteza (Fig. 4.23 A).
4.5 CONCLUSIONES 
En este capítulo se ha analizado la evolución de los procesos superficiales 
de erosión y sedimentación a escala regional en el orógeno Bético-Rifeño para el 
Neógeno y el Cuaternario. Estos resultados se han contrastado con la evolución  
del relieve por medio de la comparación con las distintas reconstrucciones 
paleogeográficas y palinspásticas presentes en la bibliografía y el estudio de los 
movimientos verticales tardi-orogénicos. Los principales resultados obtenidos se 
resumen a continuación: 
Las tasas de sedimentación se calcularon a partir de los volúmenes 
sedimentarios obtenidos en el Capítulo 2. Estas tasas muestran que la 
sedimentación durante el Mioceno inferior y medio se produce preferentemente 
hacia los depocentros de la Cuenca de Alborán, como consecuencia de la 
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actividad de las fallas extensionales activas durante este periodo que da lugar a 
una fuerte subsidencia en esta cuenca. Las tasas en este periodo muestran una 
fuerte asimetría con 0,24 mm/a en la Cuenca de Alborán, frente a los 0,03 mm/a 
del Margen Atlántico, 0,01 mm/a en la región Prebética y 0,06-0,07 mm/a en las 
cuencas de antepaís a partir del Mioceno medio. 
El Mioceno superior se caracteriza por un aumento en la acumulación de 
sedimentos en la totalidad de las cuencas debido por un lado al incremento del 
relieve que se produce a largo de este periodo de tiempo, y por otro al desarrollo 
de nuevas cuencas y aumento en el espacio de acomodación de las cuencas 
previas. En el Tortoniense superior se individualizan las cuencas intramontañosas 
entre las distintas sierras, las cuencas de antepaís sufren subsidencia debido a la 
flexión litosférica y en la Cuenca de Alborán aumenta el área de sedimentación. 
Las tasas de sedimentación oscilan entre los 0,04 mm/a de las cuencas 
intramontañosas y los 0,14 mm/a de la Cuenca de Alborán. Las cuencas externas 
del orógeno (cuencas de antepaís y Margen Atlántico), presentan durante el 
Mioceno superior tasas similares, con 0,06 mm/a tanto en Guadalquivir como en 
el Margen Atlántico, y algo superiores (0,1 mm/a) en la Cuenca del Rharb. 
Durante el Plioceno y el Cuaternario, la Cuenca de Alborán deja de ser la 
cuenca que recibe mayor volumen de sedimentos. En este intervalo de tiempo las 
mayores tasas y la mayor contribución sedimentaria se producen hacia el Margen 
Atlántico. Las cuencas de antepaís y las cuencas intramontañosas sufren un 
marcado descenso en la contribución sedimentaria, ya que se produce una 
reducción en el espacio de acomodación, debido a la colmatación de estas 
cuencas y a los movimientos tectónicos. Las tasas de sedimentación en las 
cuencas que actualmente se encuentran emergidas (cuencas de antepaís e 
intramontañosas), oscilan entre 0,04 y 0,06 mm/a, mientras que las cuencas 
marinas presentan una velocidad de sedimentación de 0,19 mm/a en los 
depocentros de la Cuenca de Alborán y 0,22 mm/a en el Margen Atlántico. 
Los resultados en las tasas de sedimentación muestran a nivel regional una 
clara correlación con la evolución tectónica del orógeno, que condiciona la 
formación y evolución de las distintas cuencas. 
Realizando una comparación entre las tasas de sedimentación con la 
relación entre el área emergida / área de sedimentación de las distintas 
reconstrucciones paleogeográficas y palinspásticas presentes en la bibliografía, se 
obtienen las siguientes conclusiones: 
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1.- En primer lugar, se ha estimado el volumen sedimentario depositado 
en las cuencas del sistema Bético-Rifeño, durante el Mioceno inferior y medio, 
según las tasas obtenidas del registro preservado y las áreas de recepción que 
muestran las paleogeografías de Geel y Roep (1998) y Andeweg (2002). Los 
resultados indican que entre 25.000 y 37.000 km3 de sedimentos del Mioceno 
inferior y medio han sido erosionados o constituyen los bloques inferiores de los 
cabalgamientos. 
2.- Para el intervalo del Mioceno inferior y medio, las reconstrucciones de 
Geel y Roep (1998) y Andeweg (2002) muestran una evolución y unas áreas 
emergidas para cada edad muy similares entre ellas. Las tasas de erosión 
calculadas con estas reconstrucciones oscilan entre 0,02 y 0,04 mm/a entre el 
Burdigaliense y el Serravaliense. Las paleogeografías de Sanz de Galdeano y 
Rodríguez-Fernández (1996) muestran unas superficies emergidas más reducidas 
y unos corredores marinos, a N y S del Dominio de Alborán, muy extensos, 
especialmente para el Burdigaliense. Las tasas de erosión calculadas a partir de 
estas áreas dan valores de 0,08-0,09 mm/a para el Burdigaliense y de 0,03-0,04 
mm/a para el Languiense. Por último, en la reconstrucción de Braga et al. (2003) 
del Serravaliense el área emergida es muy reducida e implica tasas de erosión de 
más de 0,23 mm/a.  
3.- En el Mioceno superior la velocidad de erosión de la superficie 
expuesta pasa a 0,1 mm/a, tanto para el área que desagua en el Mediterráneo, 
como para el área fuente de las cuencas externas que desaguan en el Atlántico. En 
el intervalo de tiempo que abarca el Plioceno y el Cuaternario, las tasas de 
erosión medias regionales disminuyen a pesar de aumentar el área emergida y son 
de 0,05 mm/a en las áreas cuyos depósitos se transportan hacia las cuencas de 
antepaís y Margen Atlántico y de 0,07 mm/a en el área fuente de los sedimentos 
de la Cuenca Mediterránea. En esta vertiente las tasas son algo mayores de 
acuerdo con el gradiente topográfico que es mayor hacia la cuenca interna de 
Alborán.
4.- La disminución en las tasas de erosión de la vertiente Atlántica va 
acompañada de un aumento en la contribución sedimentaria y en las tasas de 
sedimentación en el Margen Atlántico. Por tanto, el incremento en el flujo de 
sedimentos hacia esta cuenca no es debido a un aumento en la tasa de erosión de 
la superficie de exposición subaérea, sino que por el contrario responde al 
aumento del área emergida, y la consiguiente evolución y ampliación de las redes 
de drenaje que desaguan en el Atlántico. 
CAPÍTULO 4. Procesos de Erosión / Sedimentación y Evolución Palinspástica
175
Se ha realizado el estudio de los movimientos verticales mediante la 
recopilación de las alturas actuales de sedimentos marinos someros publicadas 
previamente (Braga et al., 2003 y Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004), a las que se 
han sumado nuevos datos tanto en las Béticas como en el Rif de alturas actuales 
de sedimentos marinos, así como de la altura actual de la superficie de transición 
entre los sedimentos marinos y los continentales del interior de las cuencas. Los 
resultados se han representado en 4 mapas que abarcan desde el Tortoniense 
inferior hasta el Plioceno.
El área de sedimentación marina hasta los 7,2 Ma era más extensa y no se 
reducía únicamente a las actuales cuencas intramontañosas, como indican los 
afloramientos de rocas de esta edad que actualmente se encuentran en las 
culminaciones topográficas (Braga et al., 2003; Sanz de Galdeano y Alfaro, 
2004). Tradicionalmente se ha considerado que las cuencas intramontañosas se 
individualizan en el Tortoniense inferior (Sanz de Galdeano y Vera, 1992; Vera, 
2000) debido a que los sedimentos más jóvenes del registro de estas cuencas son 
de esta edad. No obstante, la configuración actual de las cuencas, así como la 
posición de los depocentros, se adquirió a partir del Tortoniense superior 
(posterior a los 7,5 y 7,2 Ma) debido a los cambios tectónicos ocurridos en esa 
edad.
Los sucesivos mapas de levantamientos, indican que el relieve actual, al 
menos en las Béticas Internas, la parte meridional de las Béticas Externas, el 
Guadalquivir y las áreas que ocupan las cuencas neógenas del Rif, se forma a 
partir del Tortoniense superior. En el resto de zonas donde no existen sedimentos 
de estas edades, no se puede obtener mediante este método la edad de los 
levantamientos. Tan sólo en las Zonas Prebéticas, la presencia de cuencas 
sedimentarias marinas, indica que la emersión en esta región se produce en el 
límite Serravaliense/Tortoniense. En cualquier caso, la mayor parte de las Zonas 
Externas según las paleogeografías, se encontraban emergidas debido a la 
tectónica de cabalgamientos anterior al Tortoniense superior, aunque se 
desconoce la contribución al relieve, una vez la tectónica de cabalgamientos cesa.  
Las superficies envolventes de las alturas actuales de los sedimentos que 
originariamente se encontraban a un paleobatrimetría cercana a cero, se encuentra 
plegadas y reproducen la topografía actual. Los máximos levantamientos se 
registran en los ejes de los anticlinales de las sierras de la Cordillera Bética 
(Sierra Nevada, Filabres, Gádor y Alhamilla), mientras que los mínimos 
coinciden con los depocentros de las cuencas intramontañosas. En algunos casos, 
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la superficie de levantamientos muestra un signo negativo que indica subsidencia, 
como en el caso de las cuencas de Granada, Guadix, Taza-Guercif y la zona 
adyacente a la falla Alhama de Murcia. Esta subsidencia se encuentra asociada a 
la actividad de fallas normales en las cuencas de Granada, Guadix, Taza-Guercif 
y del desplazamiento transcurrente de la falla Alhama de Murcia. 
En la Cordillera Bética existe una tendencia por la cual las Béticas 
Centrales (al menos Sierra Nevada, Sierra de los Filabres y Sierra de Gádor), son 
las zonas que además de sufrir un mayor levantamiento, comienzan a elevarse en 
primer lugar (en el Tortoniense superior), causando el aislamiento en esta edad de 
las cuencas centrales (Granada y Guadix). Al SE (Sierra de Alhamilla), N 
(Cuenca del Guadalquivir) y O (Cuenca de Ronda), la mayor contribución a la 
formación del relieve se registra a partir del Mesiniense superior. En las áreas 
sucesivamente más cercanas a la línea de costa actual muestran un levantamiento 
menor y una emersión de las cuencas marinas más joven. 
Se han calculado además las tasas de levantamiento máximas para algunas 
regiones de la Cordillera Bética. Estas tasas parecen indicar un aumento de la 
velocidad del levantamiento en el Tortoniense superior con respecto al 
Tortoniense inferior y una posterior atenuación hasta el Plioceno inferior. A pesar 
de que los datos utilizados son escasos y no representan una misma área, los 
resultados en la contribución sedimentaria y en las tasas de erosión avalan esta 
tendencia, ya que muestran un máximo en la velocidad de erosión durante el 
Mioceno superior. 
La estructura cortical actual en la Cordillera Bética muestra que los 
máximos espesores corticales coinciden con los máximos levantamientos debidos 
a la etapa de plegamiento post-Tortoniense superior. Una estimación del 
acortamiento necesario para alcanzar los espesores corticales actuales en las 
Béticas, muestra que el engrosamiento cortical se puede alcanzar únicamente por 
el acortamiento de una corteza irregular previa, debido a la convergencia de 
placas desde el Tortoniense superior hasta la actualidad. Este acortamiento 
produciría engrosamiento homogéneo de la corteza y pliegues a gran escala en la 
corteza superior. Según esta hipótesis, el proceso dominante para explicar la 
formación y elevación del relieve de las sierras de las Béticas Internas está 
dominado por el acortamiento atribuido a la convergencia de placas. Este 
acortamiento no se resuelve de manera homogénea en todo el orógeno, sino que 
se concentra en las Béticas Internas en la región central, mientras que en las 
regiones orientales y occidentales del orógeno se distribuye además de en las 
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Béticas y el Rif, en ambos antepaíses.  
El estudio conjunto de la evolución de los procesos superficiales (erosión 
y sedimentación) y la evolución del relieve (a través de los mapas 
paleogeográficos y el estudio de los movimientos verticales), avalan la existencia 
de un cambio en la tectónica regional en el Tortoniense superior. A partir de esta 
edad se produce una reestructuración de las cuencas sedimentarias, destrucción 
de algunas de las cuencas anteriores, formación de las cuencas intramontañosas y 
formación del relieve en las Zonas Internas, que viene acompañado de una 
aumento en las tasas de erosión y en la contribución sedimentaria. 
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5. CONCLUSIONES GENERALES 
A continuación se resumen los principales resultados obtenidos en este 
trabajo de investigación relativos al balance de masas de los productos 
sedimentarios y su relación con los principales eventos tectónicos de la orogenia 
Alpina en la Cordillera Bética y el Rif, separándolos en los mismos apartados en 
los que se ha estructurado la tesis. 
-Balance volumétrico de sedimentos neógenos y cuaternarios 
El volumen de sedimentos actual de las cuencas neógenas asociadas al 
orógeno Bético-Rifeño se ha estimado mediante la compilación de numerosos 
trabajos de geología (principalmente mapas, cortes geológicos y sondeos) y de 
geofísica (líneas sísmicas). El volumen de sedimentos se ha determinado 
utilizando una metodología apropiada para cada cuenca y de acuerdo con los 
datos disponibles. 
El volumen total de sedimentos que rellenan actualmente las cuencas 
sedimentarias de la Cordillera Bética, el Rif, el Mar de Alborán y el Margen 
Atlántico del Arco de Gibraltar es de aproximadamente 209.000 km3.
El volumen sedimentario (con una densidad media de 2.200 kg m-3 y de 
2.400 kg m-3 en las unidades inferiores del Mar de Alborán) se ha transformado a 
volumen rocoso equivalente (con una densidad media de 2.700 kg m-3). El 
volumen rocoso total es de 173.600 km3 desde el comienzo del Mioceno hasta la 
actualidad. Este valor representa mayoritariamente el volumen erosionado de las 
áreas emergidas durante la evolución del orógeno. 
La mayor acumulación de sedimentos se produce en la Cuenca de Alborán 
con 76.300 km3 de volumen rocoso equivalente que suponen un 44% del total. A 
continuación el Margen Atlántico recibe alrededor de 66.500 km3 que representa 
el 38 % del total. Las cuencas de antepaís del Guadalquivir y del Rharb, y las 
cuencas intramontañosas contienen un volumen rocoso equivalente de 11.400 
km3, 11.800 km3 y 7.500 km3, respectivamente. El conjunto de las dos cuencas de 
antepaís representa un 13,4% de la acumulación sedimentaria y las cuencas 
intramontañosas tan sólo el 4,6 %. 
El Margen Atlántico y las cuencas de antepaís evolucionan condicionados 
por los procesos compresivos, mientras que la Cuenca de Alborán se forma por 
los procesos extensivos que son activos entre el Mioceno inferior y el Tortoniense 
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superior. Las cuencas intramontañosas se sitúan mayoritariamente a lo largo del 
contacto Internas-Externas y sobre las Zonas Internas de la Cordillera Bética. Se 
desarrollan a partir del Tortoniense superior sobre sinclinorios, y sus límites y 
depocentros se encuentran a menudo limitados por fallas normales y 
transcurrentes. 
El estudio del cambio de facies marino-continental en las cuencas que 
actualmente se encuentran emergidas proporciona la edad de emersión de cada 
una de las cuencas. Las edades de emersión de las cuencas muestran una 
tendencia por la que las cuencas centrales emergen en primer lugar en el 
Tortoniense superior. Las demás cuencas emergen durante el Mioceno superior y 
el Plioceno de forma gradual y más o menos radial desde las regiones centrales 
hasta la línea de costa actual. En la Cordillera Bética las primeras cuencas en 
emerger (entre 7,6 y 6,7 Ma) se encuentran situadas a N y NE de Sierra Nevada y 
Sierra de los Filabres (cuencas de Granada, Guadix-Baza, Lorca y Fortuna) y en 
la región oriental de la Cuenca del Guadalquivir. Las últimas en emerger son las 
cuencas costeras del SE Bético y la región occidental del Guadalquivir (entre 
~3,6-1,8 Ma). En el Rif, de un modo similar, las primeras cuencas en pasar de 
marino a continental son las cuencas centrales (Cuencas de Ouerrah, Cuenca de 
Taza-Guercif y región oriental de la sub-cuenca de Saiis) alrededor de los 6 Ma y 
de forma aproximadamente radial emergen las regiones más cercanas a la costa. 
Las últimas en emerger son la Cuenca de Melilla y la región occidental de la 
Cuenca del Rharb (entre ~3,6-1,8 Ma).
-Estructura tectónica del Margen Atlántico del orógeno Bético-Rifeño 
El análisis de 28 perfiles de sísmica multicanal que cubren los márgenes 
Atlánticos del SO de Iberia y NO de África evidencia la complejidad de los 
procesos tectono-sedimentarios en esta región. Se ha estudiado la continuación de 
las unidades tectónicas de las Béticas y el Rif en el margen Atlántico y se han 
integrado los resultados en un marco regional tectónico. 
En el Margen Atlántico los perfiles sísmicos muestran un cuerpo 
sísmicamente caótico que abarca una extensa área desde las plataformas 
continentales hasta las llanuras abisales de Herradura y el Sena. De acuerdo con 
interpretaciones previas, se ha dividido este cuerpo en dos dominios, uno 
tectónico y otro de origen gravitacional, y se han redefinido sus límites. El 
dominio tectónico que ocupa las plataformas y los taludes continentales del 
margen sud-Ibérico y norte-Africano, se ha denominado Prisma Imbricado del 
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Golfo de Cádiz. Este prisma constituye la misma unidad tectónica que las 
unidades caóticas que rellenan en parte las cuencas de antepaís, al frente de las 
Unidades Externas. Se ha interpretado que se trata de un prisma tectónico que 
corresponde a la unidad de cabalgamientos más occidental del orógeno Bético-
Rifeño.
El Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz tiene una geometría de cuña que 
alcanza más de 11 km de espesor en su sector oriental. La estructura interna 
muestra una imbricación tectónica desarrollada por encima de un nivel de 
despegue de muy bajo ángulo situado posiblemente en las evaporitas de Triásico. 
El Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz se emplaza durante el Mioceno y 
es actualmente inactivo. En el Guadalquivir y en el Golfo de Cádiz, los 
sedimentos del Tortoniense superior (alrededor de los 8 Ma) fosilizan el prisma 
(Berástegui et al., 1998; Gràcia et al., 2003), mientras que en el Rif y en el frente 
más occidental, no existen dataciones precisas de los sedimentos que onlapan 
dicho prisma. Estos sedimentos post-tectónicos podrían ser del Mesiniense 
superior en la cuenca del Rharb (Flinch, 1993). 
El dominio gravitacional del cuerpo sísmicamente caótico, rellena 
principalmente la parte oriental de la Llanura Abisal de Herradura y se ha 
denominado Unidad Gravitacional de Herradura. Se interpreta como una sucesión 
de deslizamientos submarinos que presentan un volumen total de 
aproximadamente 23.000 km3 y abarca un área de 18.000 km2. No se observa 
interdigitación con los sedimentos en los bordes, por lo que el depósito de esta 
unidad posiblemente ocurrió en un periodo de tiempo corto. Estos depósitos 
deslizados provienen mayoritariamente del frente del Prisma Imbricado del Golfo 
de Cádiz mientras éste es activo. Esta procedencia se explica por el mayor 
espesor de la Unidad Gravitacional de Herradura en su región oriental cercana al 
prisma. Sin embargo, no se puede descartar una contribución desde el Margen 
Portugués y desde los altos estructurales que circundan la llanura abisal, donde el 
Gorringe es el más prominente de estos altos. 
La síntesis de la evolución tectónica del orógeno Bético-Rifeño, junto con 
la interpretación en cuanto al mecanismo y edad de emplazamiento del Prisma 
Imbricado del Golfo de Cádiz, ponen de manifiesto que la estructura del Margen 
Atlántico del Arco de Gibraltar es el resultado de dos procesos superpuestos: 1) el 
rápido emplazamiento de las unidades tectónicas de los Flysch, Unidades 
Externas y Prisma Imbricado del Golfo de Cádiz hacia el O, que abarca desde el 
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Oligoceno superior o Mioceno inferior hasta el Tortoniense superior (alrededor 
de los 8 Ma) y Mesiniense superior en la región del Rif. La rápida imbricación de 
estas unidades evidencia que el emplazamiento de las unidades tectónicas del 
Arco de Gibraltar se generó mediante un mecanismo tectónico diferente a la 
continua convergencia de África hacia el NNO y NO con respecto a Iberia. 2) 
Tras el cese de la propagación de las unidades del Arco de Gibraltar hacia el O, la 
región entera continúa deformándose por una compresión dominada por la 
convergencia de placas. Este proceso que continúa activo en la actualidad, 
deforma toda la región, incluidos el prisma imbricado del Golfo de Cádiz y la 
Unidad Gravitacional de Herradura. Asimismo, el proceso de convergencia es 
responsable de la actividad reciente de las fallas situadas en la región SO de 
Iberia, como la falla de Herradura y la de Marqués de Pombal. 
-Interacción entre los procesos de erosión / sedimentación con la evolución 
tectónica y topográfica 
Los volúmenes sedimentarios totales se han dividido en volúmenes tiempo 
a tiempo para poder contrastarlos con los principales eventos tectónicos. Para 
cada una de las cuencas se han definido las tasas o velocidades de sedimentación 
(que resultan de dividir el volumen sedimentario por el área de sedimentación y 
el intervalo de tiempo en el que se depositan los sedimentos) y la contribución 
sedimentaria (volumen dividido por el intervalo de tiempo).  
En el primer intervalo de tiempo considerado, que abarca el Mioceno 
inferior y medio, las tasas de sedimentación indican una fuerte asimetría entre la 
Cuenca de Alborán y el resto de las cuencas donde la acumulación es de un orden 
de magnitud inferior. En la Cuenca de Alborán la sedimentación se produce a una 
velocidad de 0,24 mm/a (de 20,4 Ma a 9 Ma), condicionada por la actividad de 
fallas extensionales, frente a los 0,03 mm/a del Margen Atlántico (de 23,7 Ma a 
11,6 Ma), 0,06-0,07 mm/a de las cuencas de antepaís (de 16 Ma a 13 Ma en el 
Rharb y de 14 Ma a 11,6 Ma en el Guadalquivir) y 0,01 mm/a de las Cuencas 
Prebéticas (de 20,4 Ma a 11,6 Ma). 
En el Mioceno superior (de 9 Ma a 5,3 Ma en Alborán y de 11,6 Ma a 5,3 
Ma en el resto de las cuencas) se registra un incremento en la contribución 
sedimentaria en la totalidad de las cuencas. Las tasas de sedimentación indican 
una velocidad de 0,17-0,18 mm/a en Alborán, 0,06 mm/a en el Margen Atlántico 
y Cuenca del Guadalquivir, 0,1 mm/a en la Cuenca del Rharb y 0,04 mm/a en las 
cuencas intramontañosas. 
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Durante el Plioceno y el Cuaternario (desde 5,3 Ma hasta la actualidad) las 
dos cuencas marinas (Alborán y Margen Atlántico) sufren una evolución 
diferente. En la cuenca de Alborán la contribución sedimentaria disminuye de 
manera importante y se concentra en depocentros condicionados por la estructura 
tectónica. La tasa de sedimentación en este periodo de tiempo es de 0,19 mm/a. 
En el Margen Atlántico sin embargo, se produce un incremento tanto en la 
contribución sedimentaria como en las tasas de sedimentación que aumentan a 
0,22 mm/a. En las cuencas actualmente emergidas las tasas de sedimentación 
oscilan entre los 0,04 mm/a del Guadalquivir, 0,06 mm/a del Rharb y 0,05 mm/a 
de las cuencas intramontañosas, en áreas cada vez más reducidas. Esta reducción 
en el área de recepción, junto a la pérdida de endorreísmo, causa una notable 
disminución en la contribución sedimentaria en las cuencas actualmente 
emergidas. 
Los volúmenes equivalentes rocosos se han dividido por las áreas de 
superficie emergida a partir de los mapas paleogeográficos publicados y se ha 
obtenido la velocidad media a la que se erosiona la superficie emergida, o tasa de 
erosión. Las tasas de erosión difieren en función de las distintas interpretaciones 
en cuanto al tamaño de las superficies emergidas, que durante el Mioceno inferior 
y medio varían significativamente. Las tasas de erosión calculadas con las 
reconstrucciones de Geel y Roep (1998) y Andeweg (2002) oscilan entre 0,02 y 
0,04 mm/a entre el Burdigaliense y el Serravaliense. Las paleogeografías de Sanz 
de Galdeano y Rodríguez-Fernández (1996) muestran unas superficies emergidas 
más reducidas y unos corredores marinos, a N y S del Dominio de Alborán, muy 
extensos, especialmente para el Burdigaliense. Las tasas de erosión calculadas a 
partir de estas áreas dan valores de 0,08-0,09 mm/a para el Burdigaliense y de 
0,03-0,04 mm/a para el Languiense. Por último, en la reconstrucción de Braga et 
al. (2003) del Serravaliense, el área emergida es muy reducida e implica tasas de 
erosión de más de 0,23 mm/a. 
Las tasas de erosión para el Mioceno superior, donde existe un mayor 
consenso en cuanto a la evolución paleogeográfica, son de 0,1 mm/a, tanto para la 
cuenca que drena al Mediterráneo, como para el área fuente de las cuencas que 
desaguan en el Atlántico. En el intervalo del Plioceno y Cuaternario, las tasas de 
erosión disminuyen y pasan a 0,07 mm/a en la vertiente Mediterránea y 0,05 
mm/a en la vertiente Atlántica. Por tanto, el aumento en la contribución y en las 
tasas de sedimentación en el Margen Atlántico durante el Plio-Cuaternario no se 
debe a un aumento en la erosión, sino a un incremento en el área emergida que 
conlleva un mayor desarrollo de la red de drenaje y la captura de algunas cuencas 
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por los ríos que desaguan en el Atlántico. 
La presencia de sedimentos marinos someros ampliamente distribuidos en 
la región de estudio ha permitido la reconstrucción de la evolución del relieve, 
especialmente en la Cordillera Bética (Braga et al., 2003; Sanz de Galdeano y 
Alfaro, 2004). En esta Memoria se han modificado los mapas evolutivos del 
relieve presentes en la literatura, añadiendo nuevos datos. Estos mapas se han 
relacionado con los mapas de edades de la transición marino-continental de las 
diferentes cuencas emergidas en la actualidad, así como con el mapa de espesores 
corticales de Fullea et al. (2007). 
 Los mapas de evolución del relieve indican que en las Béticas Internas, 
las zonas meridionales de las Béticas Externas, el Guadalquivir y las regiones que 
ocupan las cuencas neógenas del Rif, el relieve se forma con posterioridad al 
Tortoniense superior y por plegamiento. En la Cordillera Bética, las sierras 
centrales (al menos Sierra Nevada, Sierra de los Filabres y Sierra de Gádor), son 
las zonas que además de sufrir un mayor levantamiento, comienzan a elevarse en 
primer lugar (en el Tortoniense superior), causando el aislamiento en esta edad de 
las cuencas centrales (Granada y Guadix-Baza). Al SE (en las inmediaciones de 
Sierra de Alhamilla), N (Cuenca del Guadalquivir) y O (Cuenca de Ronda), la 
mayor contribución a la formación del relieve se registra a partir del Mesiniense 
superior.
Las tasas de levantamiento máximas que marcan los afloramientos de 
sedimentos marinos preservados, dan un resultado de 84±3 m/Ma en la región 
Prebética desde el Tortoniense inferior hasta la actualidad. Desde el Tortoniense 
superior las velocidades de levantamiento máximas obtenidas son de 156±15 
m/Ma en la Sierra de los Filabres, 208±20 m/Ma en la Sierra de Gádor y 237±23 
m/Ma en Sierra Nevada. En la Cuenca de Ronda desde los 6 Ma hasta la 
actualidad la tasa de levantamiento es de 179 m/Ma y desde el Plioceno inferior 
hasta la actualidad en los márgenes de la Cuenca de Sorbas se registra un máximo 
de 105±20 m/Ma. Estas tasas de levantamiento parecen indicar un aumento de la 
velocidad en el Tortoniense superior con respecto al Tortoniense inferior y una 
posterior atenuación durante el Plioceno inferior. A pesar de que los datos 
utilizados son escasos, la contribución sedimentaria que presenta los máximos 
valores en la totalidad de las cuencas durante el Mioceno superior y el incremento 
en las tasas de erosión avalan esta tendencia. 
Se observa que existe una buena correlación entre el grosor cortical y las 
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edades de levantamiento, así como entre el grosor cortical y los máximos 
levantamientos registrados desde el Tortoniense, al menos en la Cordillera Bética 
donde los datos son más numerosos. Los espesores corticales actuales en las 
Béticas Internas se pueden alcanzar mediante el acortamiento debido a la 
convergencia de placas durante los últimos 8,5 Ma, a partir de una corteza inicial 
irregular con espesores cercanos a los 24-25 km. Asimismo, esta convergencia 
sería responsable de la formación de los pliegues de las Béticas Centrales y del 
relieve actual. Las reconstrucciones cinemáticas indican una convergencia entre 
las placas Ibérica y Africana de alrededor de 4 mm/año a 4,8 mm/año en la 
dirección NO-SE (Argus et al., 1989) en este segmento del límite de placas. 
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En este anexo se incluyen los datos utilizados, las referencias específicas para 
cada cuenca, los perfiles de basamento e isopacas construidos y el material adicional 
que se ha utilizado en los cálculos realizados para extraer los volúmenes sedimentarios 
de las cuencas intramontañosas. 
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Mapas de isopacas parciales por tiempos en Rodríguez-Fernández y Sanz de Galdeano 
(2006)
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